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The sea ice surface is characterized by a varying degree of roughness with partly abrupt
transitions. The roughness is caused by edges of ice floes and brash ice as well as by ridges,
hummocks and other structures typical for the sea ice surface. It affects the interaction
between the ice and the atmospheric boundary layer. This study deals with the paramete-
rization of the sea ice surface roughness and its influence on the transfer of momentum.
Based on data from a number of field campaigns during which different meteorological and
ice parameters were measured from aircraft, different approaches for the calculation of the
drag coefficient as a function of the sea ice surface structure parameters were compared.
For the parameterization of the atmospheric drag coefficient three different approaches were
used: (i) relating the drag coefficient to simple geometrical parameters describing the sea
ice topography, (ii) partitioning of the total drag into skin and form drag and linking these
to ice surface properties, and (iii) high-pass filtering of the surface roughness spectrum and
relating the drag coefficient to certain spectral ranges.
For the first approach the dependence of the drag coefficients on 10 km averages of the ridge
height, distance between ridges, and the aspect ratio was considered. For all parameters
statistically significant correlations were found. From the results, it can be concluded that
the influence of the aspect ratio on the drag coefficients is more pronounced than the
influence of ridge height and distance.
The second approach is based on Arya (1975) according to which the total vertical flux
of momentum can be expressed as the sum of a skin effect, representing the micro-scale
roughness of the surface, and of a form effect which results from the influence of single
obstacles such as ridges. Two different concepts of drag partitioning were investigated.
Both concepts work fairly well and are slightly superior to the method calculating the
surface drag as a function only of the ridge height or of the ridge distance.
To avoid the need to define a ridge detection criterion as for the first and second approach,
another method was developed which uses statistical properties of the sea ice surface to-
pography to calculate drag coefficients. For this approach, the amplitude spectrum of the
sea ice surface topography was calculated using profile segments of 10 km length. To the
profiles, a highpass filter was applied in order to remove the larger wavelengths. Different
statistical parameters from the remaining part of the spectrum were calculated. The drag
coefficient was found to correlate well with rms height of the sea ice surface topography at
wavelengths in the range of only a few meters. At longer wavelength the correlation showed
only a slight decrease. This behaviour indicates that a larger range of scales influences the
transfer of momentum between ice and atmosphere.
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Zusammenfassung
Die Meereisoberfla¨che ist durch einen sich vera¨ndernden Grad der Rauigkeit mit teil-
weise abrupten U¨berga¨ngen gekennzeichnet. Verursacht wird die Rauigkeit sowohl durch
Schollenkanten und Tru¨mmereis als auch durch Presseisru¨cken, Packeiswa¨lle und andere
fu¨r eine Meereisoberfla¨che typische Strukturen. Die Meereisrauigkeit beeinflusst die Wech-
selwirkung zwischen dem Meereis und der atmospha¨rischen Grenzschicht. Diese Arbeit
bescha¨ftigt sich mit der Parametrisierung der Meereisoberfla¨chenrauigkeit und ihres Ein-
flusses auf den Impulsaustausch.
Basierend auf den Daten mehrerer flugzeuggebundener Messkampagnen, wa¨hrend derer
sowohl meteorologische als auch Parameter der Meereisoberfla¨chentopographie gemessen
wurden, wurden verschiedene Ansa¨tze fu¨r die Bestimmung des Impulstransferkoeffizienten
als Funktion von Parametern der Meereisoberfla¨chentopographie miteinander verglichen.
Fu¨r die Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten wurden drei verschiedene Ansa¨tze
verwendet: (i) Verknu¨pfung des Impulstransferkoeffizienten mit einfachen geometrischen,
die Meereisoberfla¨che beschreibenden Parametern, (ii) Aufteilung des Gesamtwiderstandes
des Meereises in Oberfla¨chen- und Formwiderstand und Verknu¨pfung dieser mit Eigenschaf-
ten der Eisoberfla¨che, und (iii) Hochpassfiltern des Rauigkeitsspektrums und Verknu¨pfung
des Impulstransferkoeffzienten mit bestimmten Spektralbereichen.
Der erste Ansatz geht von einer Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten von den 10
km Ensemblemittelwerten der Ru¨ckenho¨he, des Abstandes und des Ensembleaspektverha¨lt-
nisses aus. Dabei ergaben sich fu¨r alle verwendeten Parameter signifikante Korrelationen.
Aus den Ergebnissen kann geschlossen werden, dass der Einfluss des Ensembleaspekt-
verha¨ltnisses auf den Impulstransferkoeffizienten sta¨rker ausgepra¨gt ist als der Einfluss
von Ru¨ckenho¨he und -abstand allein.
Der zweite Ansatz basiert auf Arya (1975) entsprechend welchem der gesamte vertikale
Impulsfluss als Summe eines die mikroskalige Rauigkeit der Meereisoberfla¨che repra¨sentie-
renden Oberfla¨cheneffektes und eines den Einfluss einzelner Hindernisse, wie z. B. Press-
eisru¨cken, repra¨sentierenden Formeffektes dargestellt werden kann. Zwei verschiedene Ver-
sionen des Ansatzes wurden untersucht. Beide erweisen sich als geeignet und sind den nur
Ru¨ckenho¨he bzw. -abstand verwendenden Ansa¨tzen u¨berlegen.
Um zu vermeiden ein Kriterium zur Detektierung von Presseisru¨cken definieren zu mu¨ssen,
wurde eine Methode entwickelt, die die statistischen Eigenschaften der Meereisoberfla¨chen-
topographie zur Bestimmung des Impulstransferkoeffizienten verwendet. Fu¨r diesen Para-
metrisierungsansatz wurde das Amplitudenspektrum der Meereisoberfla¨chentopographie
fu¨r 10 km lange Profilsegmente bestimmt. Auf die Profile wurde ein Hochpassfilter ange-
wendet, um die großen Wellenla¨ngen aus dem Spektrum zu entfernen. Verschiedene sta-
tistische Parameter wurden fu¨r den verbleibenden Teil des Spektrums bestimmt. Dabei
zeigte sich, dass der Impulstransferkoeffizient und die RMS-Ho¨he der Meereisoberfla¨chen-
topographie fu¨r Wellenla¨ngen im Bereich weniger Meter stark korreliert sind. Bei gro¨ßeren
Wellenla¨ngen zeigte sich nur eine leichte Abnahme der Korrelation. Dieses Verhalten deutet





Das Meereis der Arktis und Antarktis stellt eine wichtige Komponente des Klimasystems
dar. Langfristige A¨nderungen seiner Eigenschaften sind Anzeichen rezenter klimatischer
Vera¨nderungen. Zu diesen geho¨ren z. B. der in der Arktis beobachtete Ru¨ckgang der Fla¨che
des Meereises (Comiso et al., 2008) und die Abnahme der Meereisdicke (Giles et al., 2008).
Aufgrund der im Vergleich zu Meerwasser gro¨ßeren Albedo reduziert das Meereis den An-
teil der an der Wasseroberfla¨che absorbierten solaren Einstrahlung. Ein Ru¨ckgang der
Meereisbedeckung, wie er in der Arktis zunehmend beobachtet wird, fu¨hrt daher zu einer
Verringerung der Albedo. Mit abnehmender Albedo wird mehr solare Einstrahlung an der
Wasseroberfla¨che absorbiert, was zu einer Erwa¨rmung der obersten Ozeanschichten und
somit zu einem weiteren Ru¨ckgang des Meereises fu¨hrt. Ein solcher Ru¨ckkopplungseffekt
wird als Eis-Albedo-Feedback bezeichnet (Curry et al., 1995).
Einen weiteren wichtigen klimarelevanten Prozess, an dem Meereis beteiligt ist, stellt die
isolierende Wirkung des Meereises im langwelligen Bereich des elektromagnetischen Spek-
trums dar. In Bereichen offenen Wassers im Meereis (z. B. Rinnen oder Polynjen) findet
ein intensiver Austausch von Wa¨rme und Feuchtigkeit zwischen dem Ozean und der At-
mospha¨re statt. Eine Erho¨hung des Anteils an offenem Wasser modifiziert den Wa¨rme-
austausch zwischen Ozean und Atmospha¨re in erheblichem Maße. Dies fu¨hrt besonders
bei großen Temperaturdifferenzen zwischen Ozean und Atmospha¨re (diese kann Werte von
mehr als 30◦C annehmen, da z. B. in der Zentralarktis im Winter Temperaturen von unter
-30◦C herrschen, wa¨hrend das Wasser Temperaturen knapp unter 0◦C aufweist) zu einem
großen Wa¨rmeverlust des Ozeans an die Atmospha¨re. In diesem Fall kann der Wa¨rmefluss
vom Ozean in die Atmospha¨re mehrere hundert Watt pro Quadratmeter betragen. Bereits
das Vorhandensein einer du¨nnen Meereisdecke modifiziert den Austausch latenter und sen-
sibler Wa¨rme deutlich. Im Fall von dickem, kompakten Meereis kann der Wa¨rmefluss sogar
um zwei Gro¨ßenordnungen verringert sein (Marcq et al., 2012).
Gefrier- und Schmelzvorga¨nge des Meereises modifizieren den Salzgehalt und damit auch
die Dichte des Meerwassers. Bei der Bildung von Meereis kommt es zur Freisetzung von
Meersalz und damit zur statischen Labilisierung der oberen Wassersa¨ule. Aufgrund dieser
Labilisierung kommt es zu einer vertikalen Durchmischung durch Konvektion, die fu¨r die
Bildung von dichtem, kaltem Tiefenwasser verantwortlich ist. A¨nderungen der Meereisbe-
deckung und Meereiskonzentration haben daher Einfluss auf die Struktur der ozeanischen
Wassermassen (Rudels et al., 1991).
Der im Mittelpunkt der vorliegenden Arbeit stehende Prozess ist die Auswirkung der Meer-
eisrauigkeit auf die atmospha¨rische Grenzschicht. Wie in zahlreichen Arbeiten beschrieben
(z. B. Garbrecht, 2002; Birnbaum et al., 2002), ist die Meereisoberfla¨che durch Rauigkeits-
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Kapitel 1. Einleitung
elemente verschiedener Formen und Gro¨ßen gepra¨gt. Das Gro¨ßenspektrum reicht dabei
von kleinen Unebenheiten mit nur wenigen Zentimetern Ho¨he bis hin zu Presseisru¨cken,
die eine Ho¨he von mehreren Metern erreichen ko¨nnen. Wa¨hrend die makroskalige Rauigkeit
des Meereises in der zentralen Arktis hauptsa¨chlich durch Presseisru¨cken bestimmt wird,
spielen in der Eisrandzone (engl.: marginal ice zone) die Kanten der Eisschollen eine wich-
tige Rolle. Der Abstand und die Ho¨he der Rauigkeitselemente bestimmen die geometrische
Struktur der Meereisoberfla¨chentopographie.
Abbildung 1.1: Meereisoberfla¨chen weisen regional große Rauigkeitsunterschiede auf. Eine
hohe Meereisrauigkeit bewirkt, dass der meistens von der Atmospha¨re zur Meereisober-
fla¨che gerichtete Impulsfluss ho¨her ist als u¨ber Bereichen relativ ebenen Meereises. Foto:
C. Lu¨pkes
Aufgrund der im Vergleich zum offenen Ozean deutlich vera¨nderten Oberfla¨chenbeschaf-
fenheit des Meereises wird die Effizienz des durch Reibung an der Meereisoberfla¨che verur-
sachten Impulsu¨bertrags aus der Atmospha¨re auf das Meereis erheblich modifiziert. Dabei
ha¨ngt die Gro¨ße der Schubspannung (vertikale Flussdichte des Horizontalimpulses), die
ein gegebenes Windfeld auf den Ozean ausu¨bt, von der Rauigkeit der Ozeanoberfla¨che ab,
die bei eisfreiem Zustand hauptsa¨chlich durch die Ho¨he der Oberfla¨chenwellen bestimmt
wird. Die im Gegensatz zu Wasser in den meisten Fa¨llen (mit Ausnahme von Sturm) ho¨he-
re Rauigkeit des Meereises bewirkt, dass der von der Atmospha¨re zur Meereisoberfla¨che
gerichtete Impulsfluss in Regionen mit Meereisbedeckung ho¨her ist als in Bereichen offe-
nen Wassers (Birnbaum et al., 2002). Der Impulsu¨bertrag zwischen der Atmospha¨re und
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dem Meereis ha¨ngt dabei stark von der Rauigkeit des Meereises ab. So ist der Impuls-
fluss u¨ber einer rauen Meereisoberfla¨che wesentlich gro¨ßer als u¨ber relativ ebenem Meereis
mit nur wenigen, kleinen Rauigkeitselementen. Je rauer die Meereisdecke ist, deren Press-
eisru¨cken weit in die atmospha¨rische Grenzschicht hineinreichen ko¨nnen, umso intensiver
ist die dynamische Ankopplung des eisbedeckten Ozeans an den atmospha¨rischen Antrieb.
Die raue Meereisoberfla¨che bietet dem Wind eine große Angriffsfla¨che und ist daher neben
den Meeresstro¨mungen von großer Bedeutung fu¨r die Meereisdrift.
Motivation
Die Topographie des Meereises, die durch das Auftreten von Presseisru¨cken auf dem Eis,
durch die Gro¨ßenverteilung von dickeren Eisschollen und den dazwischen liegenden Fla¨chen
offenen Wassers oder du¨nnen Eises, und durch das Auftreten kleinerer Eisbruchstu¨cke
gekennzeichnet ist, beeinflusst sowohl die polare atmospha¨rische Grenzschicht als auch
die Meereisdrift. Die Abscha¨tzung der zuku¨nftigen Entwicklung der Meereisbedeckung
und deren Auswirkungen auf das Klimasystem mit Hilfe von Klimamodellen erfordert
daher eine physikalisch mo¨glichst realistische Beru¨cksichtigung der Meereis-Atmospha¨ren-
Wechselwirkungsprozesse. Der Einfluss der Meereisrauigkeit auf den Impulsaustausch zeigt,
dass zur Beschreibung der Klimakomponente Meereis in Modellen die Kenntnis der Rau-
igkeit erforderlich ist (Vihma et al., 2003). Diese wird bisher allerdings nur grob in Klima-
und Wettervorhersagemodellen beru¨cksichtigt. Eine Voraussetzung hierfu¨r stellt die genaue
Charakterisierung der Meereisbedeckung zu Beginn der Simulation dar. Die Beru¨cksichti-
gung der Meereisoberfla¨chentopographie in Atmospha¨renmodellen und in Meereismodellen
ist schwierig, da bisher nur Ansa¨tze zur Berechnung der aerodynamischen Rauigkeit als
Funktion einer bekannten Meereisoberfla¨chentopographie existieren. Von den existierenden
Konzepten werden zwei besonders ha¨ufig verwendet. Im ersten Fall werden die turbulenten
Flu¨sse anhand der u¨ber eine Modellgitterzelle gemittelten Variablen und Modellparame-
ter berechnet. Im zweiten Fall werden die turbulenten Flu¨sse zuna¨chst fu¨r verschiedene
Oberfla¨chenstrukturen getrennt bestimmt und anschließend entsprechend der Meereiskon-
zentration u¨ber die Gitterzelle gemittelt. Dabei ist besonders das letztgenannte Verfahren
darauf angewiesen, die Meereisoberfla¨chentopographie mo¨glichst genau zu charakterisieren.
Zu den wichtigsten Charakteristika der Meereisoberfla¨chentopographie za¨hlen hierbei ne-
ben der Meereiskonzentration die Ho¨he und der Abstand der Presseisru¨cken. Mit Kenntnis
dieser Parameter la¨sst sich nach Schlichting (1936) der turbulente Impulsfluss u¨ber einer
rauen Oberfla¨che in einen Anteil, der durch die mikroskalige Rauigkeit der Oberfla¨che
(Oberfla¨chenwiderstand) und in einen Anteil, der durch Stro¨mungshindernisse (Formwi-
derstand) hervorgerufen wird, aufspalten. Dieser Ansatz wurde von Arya (1973, 1975)
genutzt, um den Formwiderstand einer mit Presseisru¨cken bedeckten Meereisoberfla¨che
zu bestimmen. Mit Hilfe seines von Garbrecht (2002) modifizierten Formwiderstandskon-
zeptes la¨sst sich der Widerstand einer Ansammlung von Presseisru¨cken als Funktion der
mittleren Ho¨he und des mittleren Abstandes dieser Presseisru¨cken explizit berechnen. Die
Verwendung des Formwiderstandskonzeptes erfordert allerdings eine genaue Definition zur
Identifizierung eines Presseisru¨ckens. Aufgrund der Komplexita¨t der Gestalt von Press-
eisru¨cken ist eine einheitliche Definition in der Literatur nicht zu finden. Es empfiehlt sich
daher die Verknu¨pfung der turbulenten Impulsflu¨sse mit statistischen, von der Definition




Das Hauptziel dieser Arbeit bestand darin, die Wechselwirkung zwischen atmospha¨rischer
Grenzschicht und dem Meereis in Abha¨ngigkeit von den Meereiseigenschaften (vor allem
der Oberfla¨chenrauigkeit) zu untersuchen. Zu diesem Zweck wurden Flugzeugmessungen,
die im Rahmen von 3 Messkampagnen u¨ber dem Meereis in der Umgebung von Spitzber-
gen durchgefu¨hrt wurden, ausgewertet. Bei den Messungen handelt es sich um gleichzeitig
in niedriger Ho¨he durchgefu¨hrte Turbulenzmessungen mit dem Messsystem METEOPOD
sowie um Profilmessungen der Meereisoberfla¨che mit einem Laseraltimeter. Eine Beschrei-
bung der Messkampagnen sowie der verwendeten Messsysteme findet sich in Kapitel 3.
Im Vergleich zu anderen Arbeiten, die sich auf jeweils ein Konzept zur Parametrisierung
des Impulstransferkoeffizienten beschra¨nken (z. B. Garbrecht, 2002; Birnbaum et al., 2002),
werden im Rahmen dieser Arbeit verschiedene Konzepte analysiert und miteinander ver-
glichen. Dabei wird zuna¨chst die Validierung bestehender Parametrisierungskonzepte vor-
genommen (eine Beschreibung findet sich in Kapitel 2). Der Umfang der zur Verfu¨gung
stehenden Daten ermo¨glichte hierbei die Einbeziehung eines gro¨ßeren Spektrums von Meer-
eisoberfla¨chentopographien sowie die Beru¨cksichtigung verschiedener meteorologischer Be-
dingungen. Zusa¨tzlich wurde der Einfluss der fu¨r die Bestimmung der Meereisoberfla¨chen-
topographie verwendeten Filterla¨ngen auf die mit den verschiedenen Konzepten erzielten
Ergebnisse untersucht.
Die Ergebnisse der statistischen Analyse der Profile der Meereisoberfla¨chentopographie
ermo¨glichten schließlich eine Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten auf Basis
der statistischen Momente der Meereisoberfla¨chentopographie. Basierend auf diesen Er-
gebnissen wurde ein weiteres Verfahren entwickelt, dass die statistischen Momente nur
fu¨r ausgewa¨hlte Bereiche des Rauigkeitsspektrums der Meereisoberfla¨chentopographie be-
stimmt. Dieses Verfahren zielte darauf ab, festzustellen ob die fu¨r Rauigkeitselemente in
einem festgelegten Wellenla¨ngenbereich bestimmten statistischen Momente in besonderer
Weise mit den turbulenten Impulsflu¨ssen korreliert sind. Ein weiteres Ziel dieser Untersu-
chung bestand darin festzustellen, ob die Presseisru¨cken die den Impulsfluss maßgeblich
bestimmenden Rauigkeitselemente darstellen oder ob auch Rauigkeitselemente auf Skalen
deutlich kleiner als die der Ru¨cken eine wichtige Rolle fu¨r den Impulsaustausch spielen.
Die zur Durchfu¨hrung dieser Untersuchungen erforderliche Bestimmung der Meereisober-
fla¨chentopographie aus den Daten des Laseraltimeters sowie die Bewertung der Sensiti-
vita¨t der Meereisoberfla¨chentopographie und der mit dem Rayleigh-Kriterium identifizier-
ten Presseisru¨cken bezu¨glich der verwendeten Filterla¨nge werden zusammen mit dem die
Genauigkeit einschra¨nkenden Einfluss der Roll- und Nickbewegung des Flugzeugs am Be-
ginn von Kapitel 4 vorgestellt. Daran anschließend werden die Extrapolation der aus den
Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeffizienten auf das 10 m Niveau sowie
die hierbei durch Ho¨hen- und Schichtungskorrektur verursachten Unsicherheiten beschrie-
ben. Die extrapolierten Impulstransferkoeffizienten bilden die Grundlage fu¨r die Validie-
rung bereits bestehender Parametrisierungsansa¨tze. In einem weiteren Schritt wird das von
Raupach (1992) entwickelte und durch Andreas (1995) fu¨r die Anwendung auf Sastrugi mo-
difizierte Modell zur Bestimmung des neutralen Impulstransferkoeffizienten auf die Bedin-
gungen einer allgemeineren Meereisoberfla¨chentopographie mit Presseisru¨cken u¨bertragen.
Die Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten auf Basis der statistischen Momente
der Meereisoberfla¨chentopographie bildet den letzten Teil von Kapitel 4.




In diesem Kapitel werden zuna¨chst die wichtigsten meteorologischen Grundlagen, die zum
Versta¨ndnis dieser Arbeit erforderlich sind, kurz dargestellt. Anschließend werden die ver-
schiedenen Konzepte zur Parametrisierung des turbulenten Impulsflusses u¨ber Meereis
erla¨utert.
2.1 Turbulenter Transport von Impuls, Energie und
Feuchte
Grundgleichungen
Numerische Atmospha¨renmodelle basieren auf dem Prinzip der Erhaltung von Impuls,
Energie und Masse in einem abgeschlossenen System. Mit Hilfe dieses Prinzips la¨ßt sich
ein Gleichungssystem, das aus den Navier-Stokes Bewegungsgleichungen, dem 1. Haupt-
satz der Thermodynamik, der Kontinuita¨tsgleichung und der Gasgleichung besteht, bilden.
Die Lo¨sung der partiellen nichtlinearen Differentialgleichungen erfolgt dabei mit Hilfe von
numerischer Integration. Zu diesem Zweck werden alle in Raum und Zeit variablen Gro¨ßen
Ψ(x, y, z, t) in einen Mittelwert Ψ (Ensemblemittelwert) und die Abweichung von diesem
Mittelwert Ψ′(x, y, z, t) aufgespalten:
Ψ(x, y, z, t) = Ψ + Ψ′(x, y, z, t) (2.1)
Definitionsgema¨ß verschwindet das Mittel u¨ber die Abweichungen:
Ψ′(x, y, z, t) = 0 (2.2)
Nach Anwendung der Reynolds-Mittelung (Reynolds, 1895) und unter Beru¨cksichtigung
der Einsteinschen Summenkonvention sowie Verwendung einiger vereinfachender Annah-
men erha¨lt man das z. B. in Garratt (1992) angegebene aus Bilanz- und Erhaltungsglei-






















































p = ρRwT (2.7)
In diesem Gleichungssystem sind (2.3) die Navier-Stokes-Gleichung (Impulserhaltung),
(2.4) die Kontinuita¨tsgleichung (Massenerhaltung), (2.5) die prognostische Gleichung fu¨r
die Temperatur (Energieerhaltung), (2.6) die Bilanzgleichung fu¨r die spezifische Feuchte q
(ohne Beru¨cksichtigung von Phasenumwandlungen) und (2.7) die Gasgleichung fu¨r feuchte
Luft.
Da die Formulierung der Gleichungen auf der Einsteinschen Summenkonvention basiert,
muss u¨ber gleiche Indizes aufsummiert werden. Es gilt fu¨r das Kronecker-Symbol: δij = 1
bei i = j und δij = 0 bei i 6= j. Fu¨r das Levi-Civita-Symbol gilt:
ijk =

+1 bei geraden Permutationen der Indizes i,j,k
0 falls zwei Indizes gleich sind
−1 bei ungeraden Permutationen der Indizes i,j,k
Die physikalische Bedeutung der Terme in Gleichung (2.3) ist die Folgende:
• ∂ui
∂t
: lokale zeitliche A¨nderung der Geschwindigkeitskomponente ui
• uj ∂ui
∂xj




















2.1. Turbulenter Transport von Impuls, Energie und Feuchte
Es sind ui und uj die Komponenten des dreidimensionalen Windvektors, ρ die mittlere
Luftdichte, p der mittlere Luftdruck, g die Schwerebeschleunigung, Ω die Erdrotationsrate,
ηj die vektoriellen Komponenten der Erdrotation und ν die kinematische Viskosita¨t.




: lokale zeitliche A¨nderung der mittleren potentiellen Temperatur Θ
• uj ∂Θ
∂xj













: Divergenz des Strahlungsflusses R








Es sind T die Lufttemperatur, p der Luftdruck, cp die spezifische Wa¨rmekapazita¨t bei
konstantem Druck und R die Gaskonstante fu¨r trockene Luft R = 287 J kg−1K−1 (Rw
stellt die Gaskonstante fu¨r feuchte Luft dar, die von der spezifischen Feuchte q abha¨ngig
ist).
Die Terme der Erhaltungsgleichung der mittleren spezifischen Feuchte q (2.6) erkla¨ren sich





Die Gleichungen (2.3), (2.5) und (2.6) beinhalten die dreidimensionale Divergenz der tur-
bulenten Flu¨sse. Die Divergenz der horizontalen Komponenten der turbulenten Flu¨sse ist
jedoch deutlich kleiner als die vertikale und kann daher vernachla¨ssigt werden. Man erha¨lt
somit rein vertikale Divergenzterme der turbulenten Flu¨sse.
Gradientansatz
Der Gradientansatz (Etling, 2002) ermo¨glicht es, die vertikalen turbulenten Flu¨sse mit
Hilfe der in Modellen berechneten bzw. der gemessenen mittleren Gro¨ßen auszudru¨cken.







Es ist KΨ(z) der turbulente Diffusionskoeffizient fu¨r die Gro¨ße Ψ. Dieser ha¨ngt zusa¨tzlich
vom Ort und von der Zeit ab.
Bei diesem Ansatz wird davon ausgegangen, dass die Turbulenz eine ausgleichende (diffu-
sive) Wirkung auf das mittlere Feld einer Quantita¨t besitzt. Der turbulente Fluss Ψ′w′ soll
also gegen den Gradienten von Ψ erfolgen.
Die Berechnung von Gradienten in einem numerischen Gitter eines Modells erfolgt meistens
u¨ber die Annahme eines linearen Verlaufs der mittleren Gro¨ßen zwischen den Gitterfla¨chen.
Diese Annahme ist allerdings in der direkten Na¨he von Oberfla¨chen nicht gu¨ltig, da dort
die Vertikalkomponenten von Windgeschwindigkeit, Temperatur und Feuchte deutlich vom
linearen Verlauf abweichen (in der Bodenschicht ergeben sich teilweise extrem starke Gra-
dienten) (Garratt, 1992). Zur Bestimmung der Wind-, Temperatur- und Feuchteprofile in
Oberfla¨chenna¨he wird daher die Monin-Obukhov-Theorie verwendet. Diese wird im Fol-
genden na¨her erla¨utert, wobei die Darstellung im wesentlichen Businger et al. (1971), Dyer
(1974) und Garratt (1992) folgt.
Monin-Obukhov’sche-A¨hnlichkeitstheorie
In der Prandtl-Schicht (bodennahe Grenzschicht) kann der vertikale turbulente Impulsfluss
als konstant (innerhalb der Prandtl-Schicht nimmt der Betrag der Schubspannung um nicht
mehr als 10% ihres Bodenwertes ab) angenommen werden:
u′w′ = konst. (2.10)
Weiter besagt die Monin-Obukhov’sche A¨hnlichkeitstheorie, dass der vertikale Verlauf von
















beschrieben werden kann. Diese sind dimensions-
lose Funktionen des Stabilita¨tsparameters z
L
. In Modellen werden oft die von Businger et
al. (1971) und Dyer (1974) empirisch in Abha¨ngigkeit von der thermischen Schichtung der
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2 labile Schichtung (z/L < 0)
(2.13)
Die normierten dimensionslosen Gradienten von Wind, Temperatur und Feuchte sind eine
universelle Funktion der dimensionslosen Ho¨he z
L
.
Es sind κ = 0.4 die Karman’sche Konstante und u∗, Θ∗ und q∗ sogenannte Skalierungs-
gro¨ßen, die in der Prandtl-Schicht als ho¨henkonstant betrachtet werden. Mit Hilfe dieser
Skalierungsgro¨ßen werden die normierten Vertikalprofile bestimmt. Die Gro¨ße u∗ wird dabei









2.1. Turbulenter Transport von Impuls, Energie und Feuchte





Diese spielt fu¨r das Temperaturprofil die gleiche Rolle wie die Schubspannungsgeschwindig-
keit u∗ fu¨r das Windprofil. Der Zusammenhang zwischen Θ∗ und der thermischen Schich-
tung ist der Folgende:
• Θ∗ > 0: w′Θ′ < 0 stabile Schichtung
• Θ∗ = 0: w′Θ′ = 0 neutrale Schichtung
• Θ∗ < 0: w′Θ′ > 0 labile Schichtung
Die Gro¨ße L, mit der die Ho¨he z skaliert wird, wird als Obukhov-La¨nge bezeichnet. Sie ist
folgendermaßen definiert (Garratt, 1992):





Θv beschreibt dabei die virtuelle potentielle Temperatur, die na¨herungsweise durch
Θv ≈ Θ (1 + 0.61q) (2.17)
gegeben ist. Die virtuelle potentielle Temperatur bezeichnet die Temperatur, die trockene
Luft haben mu¨sste, um bei gleichem Druck dieselbe Dichte aufzuweisen wie feuchte Luft
mit spezifischer Feuchte q (aufgrund der geringen Feuchtigkeit in Polargebieten kann auch
die potentielle Temperatur verwendet werden).
Es gilt folgender Zusammenhang zwischen L und der thermischen Schichtung:
• stabile Schichtung: L > 0
• neutrale Schichtung: L→∞
• labile Schichtung: L < 0
L ist negativ im Falle labiler Schichtung der Atmospha¨re und positiv bei stabiler Schich-
tung. Fu¨r neutrale Schichtung geht der Wert der Obukhov-La¨nge gegen ∞.
Bestimmung der turbulenten Flu¨sse von Impuls, Wa¨rme und Feuchte
Nach Integration der Gleichungen (2.11), (2.12) und (2.13) u¨ber die Ho¨he von z = z0












































Es sind z0, z0,Θ und z0,q die Rauigkeitsla¨ngen fu¨r Impuls, Wa¨rme und Feuchte. Θ0 und
q0 sind die Werte der potentiellen Temperatur bzw. der spezifischen Feuchte in der Ho¨he
z = z0,Θ beziehungsweise z = z0,q.































































(z/L ≤ 0) (2.23)
Die fu¨r diese Arbeit relevanten turbulenten Flu¨sse von Impuls und Wa¨rme ko¨nnen in der
Prandtl-Schicht mit Hilfe der Skalierungsgro¨ßen u∗ und Θ∗ wie folgt ausgedru¨ckt werden
(Garratt, 1992):
τ0 = −ρu′w′ = −ρu2∗ (2.24)
hf = −ρcpΘ′w′ = −ρcpu∗Θ∗ (2.25)
Nach Umformung der Gleichungen (2.18) und (2.19) und Einsetzen in (2.24) und (2.25)
ergeben sich folgende Gleichungen fu¨r die Bestimmung der turbulenten Flu¨sse:





































Mit Hilfe dieser Gleichungen lassen sich die turbulenten Flu¨sse von Impuls und Wa¨rme
bei bekannter Windgeschwindigkeit und Temperatur in der Ho¨he z = zP als Funktion der
Rauigkeitsla¨ngen z0 und z0,Θ bestimmen. Da allerdings auch die Obukhov-La¨nge L von u∗
und Θ∗ abha¨ngig ist, ist die Lo¨sung der Gleichungen nur iterativ mo¨glich.
Widerstandskoeffizienten fu¨r Impuls und Wa¨rme
Ein weiteres Konzept zur Parametrisierung der turbulenten Flu¨sse in der Prandtl-Schicht
verwendet die sogenannten Widerstandskoeffizienten. Bei diesen handelt es sich um einen
dimensionslosen Koeffizienten, der die Wirksamkeit, mit der Impuls bzw. Wa¨rme auf ei-
ne Fla¨che u¨bertragen wird, mathematisch misst. Gema¨ß Garratt (1992) ergeben sich die
turbulenten Flu¨sse zu:
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2.1. Turbulenter Transport von Impuls, Energie und Feuchte
τ0 = −ρcD,zu(z)2 (2.28)
hf = −ρcpcH,zu(z)∆Θz (2.29)
Die Gro¨ßen cD,z und cH,z bezeichnen die dimensionslosen Widerstandskoeffizienten fu¨r
Impuls und Wa¨rme in der Ho¨he z, wa¨hrend ∆Θz = Θ(z)−Θ0 die Differenz der potentiellen
Temperatur zwischen der Ho¨he z und der Ho¨he z0,Θ darstellt.
Der Vergleich von (2.28) und (2.29) mit (2.24) und (2.25) ergibt folgenden Zusammenhang









Die Widerstandskoeffizienten ha¨ngen ebenfalls von der Schichtung ab, da sich nach Ein-








































Die Widerstandskoeffizienten cD,z und cH,z werden meistens fu¨r eine Ho¨he von 10 m ange-
geben, da das 10 m Niveau in Modellen oft das unterste Rechenniveau darstellt.






















Der Widerstandskoeffizient fu¨r Impuls wird auch als Impulstransferkoeffizient bezeichnet.
Dabei handelt es sich um die entdimensionalisierten Impulsflu¨sse.
Der Impulstransferkoeffizient ha¨ngt u¨ber einer festen Oberfla¨che nicht von der Windge-
schwindigkeit ab, da die Rauigkeitsla¨nge z0 nur durch die Oberfla¨chengeometrie und To-
pographie bestimmt wird. Anders verha¨lt es sich im Fall von Wasseroberfla¨chen oder auch
Schneeverwehungen, da sich diese Oberfla¨chen mit dem Wind a¨ndern.
Die in diesem Abschnitt dargestellten Gleichungen besitzen nur fu¨r homogene Grenzfla¨chen




2.2 Konzepte zur Parametrisierung des turbulenten
Impulsflusses u¨ber Meereis
Im Folgenden werden die verschiedenen Konzepte zur Parametrisierung des turbulenten
Impulsflusses u¨ber Meereis vorgestellt.
2.2.1 Banke et al. (1980)
Banke et al. (1980) haben den Zusammenhang zwischen den turbulenten Impulsflu¨ssen
und der RMS-Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie untersucht. Mit Hilfe von Sonic
Anemometer Messungen u¨ber Meereis in der Arktis wurden turbulente Impulsflu¨sse und
Impulstransferkoeffizienten fu¨r jeweils 256 m lange Abschnitte der Meereisoberfla¨chento-
pographie, bei denen die Profilho¨hen im Abstand von 1 m gemessen wurden, bestimmt.
Die RMS-Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie wird schließlich durch Integration des
aus der Fourier-Transformation der Profilho¨hen bestimmten Varianzspektrums gewonnen.
Fu¨r die Bestimmung der RMS-Ho¨he ξ (Wurzel aus der Varianz) werden Wellenla¨ngen bis
maximal 13 m beru¨cksichtigt. Dabei zeigte sich eine gute Korrelation zwischen der RMS
Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen kleiner
als 13 m und den Impulstransferkoeffizienten in einer Ho¨he von 10 m (CDN10). Aus den
Messungen ergab sich der Zusammenhang:
103CDN10 = 1.10 + 0.072 ξ (2.36)
Dabei ist ξ (in cm) die RMS-Ho¨he fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen kleiner als 13




Φ(k)dk bestimmt wird. Φ stellt dabei das Oberfla¨chen-
spektrum dar. Die RMS-Ho¨he ξ wird somit nur u¨ber einen Bereich des Rauigkeitsspektrums
berechnet.
2.2.2 Garbrecht (2002)
Nach Arya (1975) kann der totale vertikale Impulsfluss als Summe des Oberfla¨chenwi-
derstandes der glatten Meereisoberfla¨che und des Formwiderstandes der Presseisru¨cken
berechnet werden.
Der auf einer konkreten Vorstellung von Presseisru¨cken basierende Ansatz von Garbrecht
(2002) und Garbrecht et al. (2002) verwendet eine erweiterte Darstellung des Formwider-
standes von Presseisru¨cken unter Verwendung einer neuen Parametrisierung des Wider-
standsbeiwertes.
Oberfla¨chenwiderstand
Der Oberfla¨chenwiderstandskoeffizient cD,10,s ergibt sich aus dem schichtungskorrigierten























die Dyer-Businger Stabilita¨tsfunktionen und L die Obukhov-La¨nge. Mit
der Definition cD,zr,s =
u2∗
u2zr
ergibt sich der Oberfla¨chenwiderstandskoeffizient in der Refe-














Dieser Zusammenhang gilt allerdings nur unter der Annahme, dass sich zr in der Prandtl-
schicht (hier sind die turbulenten Flu¨sse anna¨hernd ho¨henkonstant) befindet. Zusa¨tzlich er-
fordert dieses Konzept die Kenntnis der fu¨r eine ebene Meereisoberfla¨che (ohne großskalige
Rauigkeitselemente) gu¨ltigen Rauigkeitsla¨nge z0, durch welche die kleinskalige Rauigkeit
(im Bereich von Millimetern zu Dezimetern) beru¨cksichtigt wird. Es wird ein Wert von
z0 = 1.0× 10−5 m, welcher aus den Turbulenzmessungen der Kampagne ARTIST fu¨r eine
glatte Meereisoberfla¨che abgeleitet wurde, verwendet (Garbrecht, 2002).















Der aerodynamische Widerstandsbeiwert von Presseisru¨cken
Die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten cD,10 mit dem Formwiderstandskonzept er-








Dabei sind W der Stro¨mungswiderstand des Hindernisses, F die charakteristische Bezugs-
fla¨che und ρ
2
u2∞ der Staudruck am Hindernis, der bei Grenzschichtbetrachtungen durch
das tatsa¨chliche Windprofil ersetzt werden muss. Der Widerstandsbeiwert cw stellt einen
dimensionslosen Faktor fu¨r den Stro¨mungswiderstand eines Hindernisses dar.
Untersuchungen von Garbrecht et al. (2002) deuteten darauf hin, dass der Widerstandsbei-
wert cw eines einzelnen Presseisru¨ckens eine lineare Funktion der Ho¨he des Presseisru¨ckens
ist. Im Rahmen dieser Arbeit werden drei verschiedene Parametrisierungen des Wider-
standsbeiwertes cw beru¨cksichtigt.
Basierend auf Messungen von Banke et al. (1975) ergibt sich folgende lineare Beziehung
zwischen dem Widerstandsbeiwert cw und der Ru¨ckenho¨he HR:
cw = aH + bHHR (2.41)
Die Koeffizienten ergeben sich zu aH = 0.05 und bH = 0.14 m
−1. Diese wurden allerdings
bezogen auf die Windgeschwindigkeit in 10 m abgeleitet. Basierend auf der Annahme eines
logarithmischen Windprofils in der Prandtl-Schicht ergeben sich nach Garbrecht (2002)
mit der zur Berechnung des cw erforderlichen Windgeschwindigkeit in Ru¨ckenho¨he die




Messungen von Garbrecht (2002) deuten allerdings darauf hin, dass mit dem linearen An-
satz die Impulstransferkoeffizienten u¨berscha¨tzt werden. Daher haben Garbrecht et al.
(2002) folgende empirische Na¨herung des Widerstandsbeiwertes cw an die Ru¨ckenho¨he HR
vorgeschlagen:






Die Verwendung von Gleichung (2.42) ergibt eine geringere Zunahme des Widerstandsbei-
wertes cw bei zunehmender Ru¨ckenho¨he als dies fu¨r die lineare Na¨herung nach Banke et
al. (1975) der Fall ist. Es ist allerdings zu beru¨cksichtigen, dass die Gleichung auf einer
Anpassung an lediglich sechs individuellen Messwerten beruht und somit durch weitere
Messungen u¨berpru¨ft werden muss. Bevorzugt wird aber der durch Garbrecht modifizierte
Ansatz von Banke und Smith verwendet (Gleichung (2.41) mit aH = 0.185 und bH = 0.147
m−1), der offenbar Fehler im Ansatz von Banke und Smith korrigiert. Es ist allerdings
zu beru¨cksichtigen, dass auch dieser Ansatz nur auf wenigen Daten beruht. Wegen dieser
Unsicherheiten wird der Widerstandsbeiwert cw im Folgenden, wie bei Lu¨pkes et al. (2012)
beschrieben, als eine Tuning Konstante gesehen.
Formwiderstand
Der durch ein einzelnes Hindernis hervorgerufene vertikale Impulsfluss kann nach Hanssen-










ausgedru¨ckt werden. Dabei ist cw der Widerstandsbeiwert eines einzelnen Hindernisses
der Ho¨he HR, wa¨hrend ∆x den zur Wiederherstellung des ungesto¨rten logarithmischen
Windprofils nach U¨berstro¨mung des Hindernisses beno¨tigten Abstand darstellt.
Mit τ0,f = ρcD,zr,fu
2
zr und unter Verwendung von Gleichung (2.37) erha¨lt man den Form-
























Gleichung (2.44) beschreibt den Formwiderstandskoeffizienten in Referenzho¨he zr fu¨r ein
homogen von Presseisru¨cken derselben Ho¨he HR bedecktes Gebiet, die alle durch den glei-
chen Abstand ∆x getrennt und senkrecht zum mittleren Wind ausgerichtet sind. Da aber
reale Meereisoberfla¨chen erhebliche Variationen vonHR und ∆x aufweisen, wird ein Ensem-
ble von Presseisru¨cken mit unterschiedlichen Ho¨hen und variablen Absta¨nden betrachtet.
Zu diesem Zweck werden die individuellen Werte HR und ∆x durch die Ensemblemittel-
werte He und δxe aller Presseisru¨cken in dem betrachteten Gebiet ersetzt.
Aufgrund der u¨berwiegend isotropen Ausrichtung von real vorkommenden Presseisru¨cken,
muss der Formwiderstand um den Faktor 2
pi
reduziert werden (Mock et al., 1972).
Da Windmessungen meist in einer Ho¨he von 10 m durchgefu¨hrt werden und das 10 m
Niveau gleichzeitig in Atmospha¨renmodellen oft das unterste Rechenniveau darstellt, wer-
den die Widerstandskoeffizienten meist fu¨r dieses Niveau angegeben. Es ergibt sich daher
folgender Zusammenhang (Garbrecht et al., 2002):
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Die Parameter He, δxe und L mu¨ssen durch Messungen bestimmt oder durch Modellrech-
nungen vorgegeben werden.
Da der Formwiderstand nach Gleichung (2.43) vom Quadrat der Anstro¨mgeschwindig-
keit abha¨ngig ist, muss im Anstro¨mprofil bei geringen Ru¨ckenabsta¨nden die Abschattung
des Windes beru¨cksichtigt werden. Die Abschattung wird dabei entsprechend der Na¨geli-









Wa¨hrend der Formwiderstand bei hohen Meereiskonzentrationen hauptsa¨chlich durch Press-
eisru¨cken verursacht wird, spielen bei geringen Meereiskonzentrationen die Kanten von
Eisschollen die entscheidende Rolle (Lu¨pkes et al., 2012; Birnbaum et al., 2002).
Der gesamte Widerstandskoeffizient cD,10 ergibt sich schließlich als Summe von Ober-
fla¨chenwiderstandskoeffizient cD,10,s und Formwiderstandskoeffizient cD,10,f :
cD,10 = cD,10,s + cD,10,f (2.47)
2.2.3 Raupach/Andreas (1995)
Fu¨r eine von Rauigkeitselementen bedeckte Oberfla¨che hat Raupach (1992) ein Modell zur
Berechnung
• der gesamten turbulenten Schubspannung (speziell der Quadratwurzel des Impulstrans-
ferkoeffizienten)
• der Schubspannungsaufteilung (die Gesamtschubspannung wird dabei in die Anteile
der Oberfla¨che τS und die Anteile der Rauigkeitselemente τR aufgeteilt)
• der Verschiebungsho¨he d
• der Rauigkeitsla¨nge z0
entwickelt. Der wesentliche Unterschied zum Ansatz von Garbrecht besteht dabei in der Art
der Beru¨cksichtigung des durch die Rauigkeitselemente verursachten Abschattungseffektes.
Die Grundlage des Modells von Raupach (1992) bildet ein analytischer Ansatz fu¨r die
Schubspannungsaufteilung. Dabei wird die Reduktion der Oberfla¨chenschubspannung mit
den Charakteristiken der Nachlaufstro¨mungen und der Abschattungseffekte, die durch die
Rauigkeitselemente erzeugt werden, in Beziehung gesetzt. Die Schubspannungsaufteilung
basiert dabei auf den geometrischen Eigenschaften und dem Widerstandsverhalten von
starren Rauigkeitselementen in einer turbulenten Stro¨mung. Die Grundlage dieser Untersu-
chungen bildete die Charakterisierung der Nachlaufstro¨mung eines isolierten Rauigkeitsele-
mentes durch eine effektive Abschattungsfla¨che A und ein effektives Abschattungsvolumen
15
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V . Die Abschattungsfla¨che A beschreibt dabei die Reduktion der Oberfla¨chenschubspan-
nung im Nachlaufbereich, wa¨hrend das Abschattungsvolumen V die Auswirkung eines Rau-
igkeitselementes auf die Widerstandskraft anderer Rauigkeitselemente in seiner Umgebung
beschreibt. Auf diese Weise werden die durch die Rauigkeitselemente verursachten Effekte
vereinfacht durch eine Fla¨che und ein Volumen dargestellt, in denen keine Kra¨fte wirken.
Der von Raupach gemachte Ansatz basiert auf der Annahme, dass jedes Rauigkeitselement
einen Abschattungseffekt hervorruft, der dafu¨r sorgt, dass die Oberfla¨chenschubspannung
auf einer Fla¨che, die proportional zu den Abmessungen des Rauigkeitselements ist, verrin-
gert wird bzw. Null ist.
Das auf einer Dimensionsanalyse basierende Modell wird zusa¨tzlich durch zwei heuristi-
sche Annahmen zur Turbulenzstruktur zwischen den Rauigkeitselementen vereinfacht. Die
erste Vereinfachung betrifft dabei die Skalierung der effektiven Abschattungsfla¨che A und
des effektiven Abschattungsvolumens V . Dabei wird sowohl fu¨r die effektive Abschattungs-
fla¨che A als auch das effektive Abschattungsvolumen V die Form eines spitz zulaufenden
Keils angenommen (vgl. Abbildung 2.1). Die zweite Annahme besagt, dass die effektiven
Abschattungsfla¨chen und Volumen direkt u¨berlagert werden ko¨nnen, wenn die Rauigkeits-
elemente gleichma¨ßig oder zufa¨llig u¨ber die Oberfla¨che verteilt sind. Diese Annahmen sind
allerdings bei hohen Rauigkeitsdichten aufgrund der starken Wechselwirkungen der Nach-
laufstro¨mungen nicht mehr aufrecht zu erhalten.
Die unabha¨ngige Modellvariable ist der Stirnfla¨chenindex bzw. die Rauigkeitsdichte λ
(engl.: frontal area index oder roughness density):
λ = bh/D2 = nbh/S (2.48)
Dabei steht b fu¨r die Breite, h fu¨r die Ho¨he der Rauigkeitselemente, D fu¨r deren Ab-
stand, n fu¨r ihre Anzahl und S fu¨r die mit Rauigkeitselementen besetzte Grundfla¨che (vgl.
Abbildung 2.1a).
Die das Defizit der turbulenten Oberfla¨chenschubspannung τS im Nachlaufbereich beschrei-







Dabei steht τS(x, y) fu¨r die turbulente Oberfla¨chenschubspannung am Punkt (x,y) und τS0
fu¨r die unvera¨nderte turbulente Oberfla¨chenschubspannung bei denselben Windverha¨ltnis-
sen, identisch mit τS(x, y) weit entfernt vom isolierten Rauigkeitselement. Nach diesem
Konzept ist A die Fla¨che in der τS gleich Null gesetzt werden muss um dasselbe integrierte
Defizit der Schubspannung zu erhalten wie das durch das Rauigkeitselement erzeugte. Ab-
bildung 2.1b illustriert diese Definition, wobei die effektive Abschattungsfla¨che idealisiert
als keilfo¨rmiger Schatten im Lee des Rauigkeitselementes dargestellt wird. Dabei ist zu
beachten, dass die Abschattungsfla¨che A die Fla¨che des Rauigkeitselements beinhaltet.
Um fu¨r das effektive Abschattungsvolumen V (engl.: effective shelter volume) eine formale
Definition analog zu der von A zu erhalten, betrachtet man den lokalen Luftwiderstand
pro Einheitsvolumen φ auf einem Feld mit einigen Testhindernissen: φ = ραCE(U)U
2.
Darin sind CE der Widerstandsbeiwert eines Testhindernisses und α die Frontfla¨che pro
Einheitsvolumen des Testfeldes. V kann nun als Volumenintegral des normalisierten φ-
Defizits, welches durch Platzierung eines abschattenden Rauigkeitselements im Testfeld
erzeugt wird, ausgedru¨ckt werden:
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Dabei ist V das Volumen, in dem der Luftwiderstand des Feldes von Testhindernissen
Null gesetzt werden muss, um dasselbe integrierte Widerstandsdefizit, wie das durch das
abschattende Rauigkeitselement verursachte, zu erhalten.
Fu¨r ein isoliertes Rauigkeitselement der Breite b und Ho¨he h in einer turbulenten Grenz-
schicht mit Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ und mittlerer Windgeschwindigkeit Uh in
Ho¨he h ko¨nnen die effektive Abschattungsfla¨che A sowie das effektive Abschattungsvolu-
men V fu¨r den Fall, dass h >> b ist, folgendermaßen skaliert werden (Raupach, 1992):
A ∼ b2 Uh/u∗ (2.51)
V ∼ b2hUh/u∗ (2.52)
Abbildung 2.1: Die Skizze zeigt die Abmessungen eines Rauigkeitselementes (a), die effek-
tive Abschattungsfla¨che A (b) sowie das effektive Abschattungsvolumen V (c). Die Abbil-
dung wurde aus Raupach (1992) entnommen.
Fu¨r den Fall, dass h signifikant kleiner als b ist, gilt:
A ∼ bhUh/u∗ (2.53)
V ∼ bh2 Uh/u∗ (2.54)
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Mit Einfu¨hrung der Proportionalita¨tskonstanten c1 und c2 ko¨nnen die effektive Abschat-










Beitrag des Oberfla¨chenwiderstandes zur turbulenten Schubspannung τS
Zusammen mit den von Raupach gemachten Annahmen kann nun die Reduzierung der
durch die Oberfla¨che verursachten turbulenten Schubspannung τS bei zunehmender Rau-
igkeitsdichte berechnet werden. Unter der Annahme, dass n Rauigkeitselemente, jedes mit
einer effektiven Abschattungsfla¨che A, nacheinander auf einer großen Fla¨che S platziert
werden, wa¨hrend Uh bei der Anbringung weiterer Elemente konstant gehalten wird, erha¨lt






Bei der Anbringung weiterer Rauigkeitselemente ergibt sich zusammen mit der Annahme


















Da fu¨r n → ∞ bei konstantem Stirnfla¨chenindex S → ∞ und unter Verwendung von
(1 + x
n


















Gleichung (2.60) zeigt wie die Oberfla¨chenschubspannung τS bei zunehmendem λ reduziert
wird, wa¨hrend Uh konstant gehalten wird.
Eine besser anwendbare Form der Gleichung erha¨lt man durch die Einfu¨hrung eines auf
die Ho¨he der Hindernisse bezogenen Widerstandskoeffizienten CS fu¨r eine Oberfla¨che ohne
Rauigkeitselemente:
τS(λ = 0) = ρCSU
2
h (2.61)













Diese Gleichung zeigt wie τS sowohl von U
2
h als auch vom Abschattungseffekt, ausgedru¨ckt
durch den exponentiellen Faktor, abha¨ngen.
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2.2. Konzepte zur Parametrisierung des turbulenten Impulsflusses u¨ber
Meereis
Beitrag des Formwiderstandes zur turbulenten Schubspannung τR




ausgedru¨ckt werden. Dabei steht CR fu¨r den Widerstandsbeiwert eines isolierten, auf der
Oberfla¨che befestigten Rauigkeitselementes, bezogen auf die Windgeschwindigkeit Uh in
Ho¨he h des Rauigkeitselementes. Bei der Verwendung weiterer n Elemente auf der Grund-




































Sowohl τS als auch τR sind mit den Gleichungen (2.62) und (2.66) hinsichtlich der Geometrie
der Rauigkeitselemente spezifiziert.
Gesamter turbulenter Impulsfluss
Aus den Gleichungen (2.62) und (2.66) ergibt sich der gesamte turbulente Impulsfluss zu:























Unter der Annahme, dass sich die Rauigkeitselemente gegenseitig mit derselben Effizienz
abschatten wie die Oberfla¨che, kann c1 = c2 = c gesetzt werden. Basierend auf dieser
Annahme folgt:














≡ CD ≡ 1
r2
(2.69)
Bei CD handelt es sich um den Widerstandskoeffizienten in Ho¨he h der Rauigkeitselemente.














Mit X = cλr
2
erha¨lt man:
Xe−X = a (2.71)
Dabei ist a eine Konstante fu¨r einen vorgegebenen Wert von λ.
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Die Lo¨sung von (2.71) erfolgt mit Hilfe der Newton-Iteration. Die Lo¨sung ergibt X, womit









Das von Raupach entwickelte Modell fu¨r den Widerstand eines Feldes von miteinander
wechselwirkenden Rauigkeitselementen (Raupach, 1992) wurde durch Andreas (1995) fu¨r
die Anwendung auf Sastrugi und sastrugi-a¨hnliche Schneeverwehungen modifiziert. Der ent-
scheidende Unterschied ist hierbei die Beru¨cksichtigung der Geometrie der Sastrugi u¨ber
den Stirnfla¨chenindex λ in Abha¨ngigkeit des Winkels Φ zwischen der Hauptachse der Sa-
strugi und der Windrichtung. Eine detaillierte Beschreibung des von Andreas verwendeten
Modells findet sich in Andreas (1995).




















Dabei sind k die von Karmansche Konstante, d die Verschiebungsho¨he und ψh eine Profil-
funktion, die den im Rahmen der Monin-Obukhov’schen A¨hnlichkeitstheorie erforderlichen
Schichtungskorrekturen a¨hnlich ist. Fu¨r ψh wird von Andreas (1995) ein Wert von 0.64 ver-
wendet.
Es ist allerdings zu beachten, dass die Bestimmung des Widerstandskoeffizienten CDN10
die Kenntnis des auf die Ho¨he h der Rauigkeitselemente bezogenen Oberfla¨chenwider-
standskoeffizienten CS (erforderlich fu¨r die Bestimmung des CD) sowie die Kenntnis der
Verschiebungsho¨he d erfordert. Die Verschiebungsho¨he d kann nach Andreas (1995) aus
der Na¨herung d
h
≈ 0.3 bestimmt werden, wa¨hrend die Bestimmung des Oberfla¨chenwider-
standskoeffizienten CS mit Hilfe des fu¨r eine Ho¨he von 10 m bestimmten Wertes des Ober-
fla¨chenwiderstandskoeffizienten einer ebenen Meereisoberfla¨che ohne Rauigkeitselemente
CS10 (engl.: minimum skin friction coefficient) erfolgt. Dabei wird von Andreas (1995) ein
fu¨r neutrale Schichtung geltender Wert von 1.10× 10−3 fu¨r CS10 verwendet. Allerdings ist
hierbei zu beachten, dass die Werte des Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten einer glatten
Meereisoberfla¨che ohne Rauigkeitselemente nicht einheitlich sind. So wird beim Formwi-
derstandskonzept nach Garbrecht (vgl. Abschnitt 2.2.2) ein Wert von 0.838 × 10−3 fu¨r
cD,10,s verwendet (entspricht einer Rauigkeitsla¨nge z0 von 10
−5 m). Mit Hilfe der Verschie-
bungsho¨he d und Gleichung (2.73) bei gleichzeitiger Annahme einer ebenen Meereisober-














Es handelt sich hierbei um den Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten CS einer ebenen Meer-
eisoberfla¨che bezogen auf die Ho¨he h.














Dabei sind λ(Φ) der vom Winkel Φ zwischen der Hauptachse der Sastrugi und der Wind-
richtung abha¨ngige Stirnfla¨chenindex, wa¨hrend ĈR(Φ) den ebenfalls vom Winkel Φ abha¨ngi-
gen Widerstandsbeiwert bezeichnet (vgl. Abschnitt 4.6). Aufgrund fehlender Laborwerte
fu¨r den Widerstandsbeiwert der verschiedenartigen Seitenfla¨chen eines Sastrugi geht An-
dreas davon aus, dass sich der Widerstandsbeiwert des Sastrugi additiv aus den Beitra¨gen







Im Rahmen dieser Arbeit wurden die Daten von drei u¨ber dem Meereis der Region Sval-
bard durchgefu¨hrten Messkampagnen verwendet. Dabei handelt es sich hauptsa¨chlich um
Profile der Meereisoberfla¨chentopographie, die vom Flugzeug aus mit einem Laseraltimeter
gemessen wurden, sowie um zeitgleich durchgefu¨hrte Turbulenzmessungen.
3.1 Verwendete Messsysteme
In diesem Abschnitt werden die wichtigsten fu¨r das Versta¨ndnis dieser Arbeit erforderlichen
Messsysteme kurz vorgestellt.
3.1.1 Meteopod-Sonde
Bei der METEOPOD-Sonde (eine genaue Beschreibung findet sich in Kottmeier (1996))
handelt es sich um einen Turbulenz-Sensor, welcher unter der rechten Tragfla¨che des AWI
Flugzeuges Polar 2 montiert wird (vgl. Abbildung 3.1). Mit Hilfe von METEOPOD wer-
den neben der hochfrequenten Messung der Komponenten der Windgeschwindigkeit weitere
meteorologische Daten gesammelt. Dabei handelt es sich unter anderem um Luftfeuchtig-
keit, Taupunkt, Luftdruck und die Lufttemperatur in Flugho¨he (vgl. auch Tabelle 3.1).
Die Messung der Windkomponenten erfolgt dabei mit einer 5-Loch-Sonde, die den stati-
schen Druck misst. Die Ho¨he u¨ber Grund wird zusa¨tzlich mittels eines Radarho¨henmessers
bestimmt.
3.1.2 Laseraltimeter
Fu¨r die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie wird ein senkrecht nach unten ge-
richtetes Laseraltimeter verwendet. Dieses misst mit einer Frequenz von 2000 Hz den Ab-
stand zur Meereisoberfla¨che. Die horizontale Auflo¨sung betra¨gt dabei etwa 10 cm (abha¨ngig
von der Fluggeschwindigkeit), wa¨hrend die vertikale Genauigkeit 2 cm betra¨gt (vgl. auch
Tabelle 3.1). Da es aufgrund des O¨ffnungswinkels des Laseraltimeters zu einer U¨berlap-
pung der Messpunkte kommt, wurde jeweils u¨ber 3 Messpunkte gemittelt. Die tatsa¨chliche
Messfrequenz betra¨gt somit 2000
3
Hz. Dies entspricht bei Fluggeschwindigkeiten zwischen
50 und 80 m
s
einem Abstand der Messpunkte von 7.5 bis 12 cm. Die Messung der Distanz
zwischen Flugzeug und der Meereisoberfla¨che erfolgt u¨ber die Bestimmung der Laufzeit
des Laserpulses vom Flugzeug zur Meereisoberfla¨che und zuru¨ck. Da die Messung mit dem
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Laseraltimeter die Reflexion des Laserpulses erfordert, muss die Meereisoberfla¨che eine
hinreichend hohe Albedo (> 60%) aufweisen. Aufgrund dieser Einschra¨nkungen sind Ent-
fernungsmessungen mit dem Laseraltimeter im Bereich offenen Wassers und sehr du¨nnen
Neueises unmo¨glich.
Fu¨r die Bestimmung der Meereiskonzentration wird angenommen, dass das Laserecho u¨ber
Eis immer > 64 von 255 (rel. Einheiten) ist, wa¨hrend es u¨ber Wasser stark variabel, aber
immer < 64 ist (Haas, 2008).
Abbildung 3.1: METEOPOD. Mit Hilfe von METEOPOD wurden parallel zu den
Messungen des Laseraltimeters Turbulenzmessungen durchgefu¨hrt. Die Abbildung zeigt
METEOPOD in Detailansicht (linker Teil der Abbildung) und im Messbetrieb wa¨hrend
eines Messfluges. Fotos: J. Hartmann.
3.2 Verwendete Datensa¨tze
Die Datensa¨tze von drei in der Region Spitzbergen (vgl. Abbildung 3.2) durchgefu¨hrten
Messkampagnen, jeweils bestehend aus zeitgleichen Laseraltimeter- und meteorologischen
Messungen, wurden im Rahmen dieser Arbeit verwendet.
3.2.1 ARTIST
Die Expedition ARTIST (Arctic Radiation and Turbulence Interaction Study) wurde im
Zeitraum Ma¨rz/April 1998 in der Umgebung von Spitzbergen durchgefu¨hrt (Hartmann et
al., 1999). Das Ziel war die Untersuchung der Wechselwirkungsprozesse zwischen Meereis
und Atmospha¨re. Das untersuchte Gebiet umfasste die Bereiche Storfjord, Barentssee und
Framstraße (vgl. Abbildung 3.2).
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Instrument Purpose Technical Configuration
Color Line Optical image acquisitions Bands used: 410-470 nm, 500-570 nm,
Scanner during sea ice flights 580-680 nm
(CLS) Effective resolution at 1000 m altitude
and 150 knots (= 77.1 m
s
) speed over
ground (with 24 mm lens, 2048 pixels
per line, scan time 20 ms)
across-track: 0.5 m
along-track: 1.5 m
Laser profiler Measurements of ice surface Spot diameter: 0.1 m (for flight
elevation along the flight track altitude 30 m)
Horizontal resolution 0.1 m
Vertical accuracy 0.02 m
Sample rate 2000 Hz
Radiation Measurements of the ice Opening angle 0.6◦
Thermometer surface temperature on a Response time 0.1 s
profile along-track Sample rate 10 Hz
Meteopod Probe attached to the wing for Sample rate 100 Hz
measuring the wind vector Accuracy of wind measurements:
components, air pressure, ± 0.5 m absolute , ± 0.1 m relative




Tabelle 3.1: Verwendete Messsysteme. Die Tabelle gibt Informationen zu den wichtigsten
wa¨hrend der Kampagnen verwendeten Messsystemen. Die Angaben beziehen sich hierbei
auf die Ausru¨stung wa¨hrend der Kampagne IceSAR im Jahr 2007.
3.2.2 SVALEX und IceSAR
Die Kampagnen SVALEX (Svalbard Experiment) und IceSAR (Synthetic Aperture Radar
for Ice) fanden im April 2005 bzw. im Ma¨rz 2007 im Gebiet von Spitzbergen statt (vgl.
Abbildung 3.2). Das Ziel der Kampagnen bestand in der Untersuchung der Wechselwir-
kung zwischen atmospha¨rischer Grenzschicht und dem Meereis in Abha¨ngigkeit von den
Meereiseigenschaften. Zudem wurden Radardaten aufgenommen, um deren Potential fu¨r
die Ableitung verschiedener Eisparameter zu analysieren (Dierking, 2010; Dierking et al.,
2007a). Zu diesem Zweck wurden mit Polar 2 u. a. die Beschaffenheit der Meereisoberfla¨che
vermessen und meteorologische Daten der oberfla¨chennahen Atmospha¨renschicht gesam-
melt, wa¨hrend gleichzeitig in drei Kilometer Ho¨he ein Forschungsflugzeug des DLR auf der
gleichen Strecke Messungen mit verschiedenen Radarsensoren durchfu¨hrte. Die so gewon-
nenen Daten sollen die Grundlagen fu¨r die Entwicklung von Verfahren liefern, in denen
Satellitenbilder zur Gewinnung von Eisdaten herangezogen werden. Diese Verfahren sollen
dazu genutzt werden Fortschritte bei der Beobachtung von Meereis mit Hilfe von Satelli-














Abbildung 3.2: Karte der im Rahmen dieser Arbeit analysierten Flugabschnitte der Kam-
pagnen ARTIST, SVALEX und IceSAR.
Die genaue Lage der einzelnen Messgebiete ist zusammen mit den Vektoren der Windge-
schwindigkeit in den Abbildungen 3.3 und 3.4 dargestellt.
3.3 Untersuchungen zur Datenqualita¨t der Kampa-
gnen SVALEX und IceSAR
Die Analyse der Daten der Kampagnen SVALEX und IceSAR zeigte in einigen Fa¨llen deut-
liche Unregelma¨ßigkeiten. Im Fall der mit dem Laseraltimeter durchgefu¨hrten Messungen
kam es zu einem wiederholten Aussetzen des Instruments, wodurch aufgrund der Verschie-
bung des Zeitstempels eine Zuordnung zu den Daten der anderen Messsysteme erheblich
erschwert wurde. Die Analyse der mit METEOPOD durchgefu¨hrten Messungen der Wind-
geschwindigkeitskomponenten zeigte fu¨r die Kampagne SVALEX ein von der Orientierung
des Flugzeugs zur Hauptwindrichtung abha¨ngiges Verhalten.
Eine genaue Beschreibung der festgestellten Fehler sowie der zu deren Korrektur angewen-
deten Verfahren findet sich im Anhang dieser Arbeit.
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Abbildung 3.3: Detailkarten der analysierten Flugabschnitte. Die Pfeile geben Windrich-
tung und -geschwindigkeit an, wa¨hrend die Kreuze die Position der im Anhang dieser
































































































































Abbildung 3.4: Detailkarten der analysierten Flugabschnitte. Die Pfeile geben Windrich-
tung und -geschwindigkeit an, wa¨hrend die Kreuze die Position der im Anhang dieser




In diesem Kapitel werden die mit den Datensa¨tzen der Kampagnen ARTIST (Arctic
Radiation and Turbulence Interaction Study), SVALEX (Svalbard Experiment) und Ice-
SAR (Synthetic Aperture Radar for Ice) erzielten Ergebnisse vorgestellt.
4.1 Laserprofile der Meereisoberfla¨che
Die zur Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie aus den Daten des Laseraltimeters
erforderliche Prozessierung wird im Folgenden erla¨utert.
4.1.1 Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie durch die
Laseraltimetermessungen
Das Rauigkeitsprofil der Meereisoberfla¨che kann nicht direkt mit dem Laseraltimeter ge-
messen werden (vgl. Abschnitt 3.1.2), da dieses nur den Abstand zwischen Sensor und
Meereisoberfla¨che misst (siehe Abbildung 4.1). Dabei ist deutlich erkennbar, dass das un-
prozessierte Profil aus einer niederfrequenten Bewegung besteht, der ein hochfrequenter An-
teil u¨berlagert ist (vgl. Abbildung 4.2). Die niederfrequente Bewegung resultiert dabei aus
den Ho¨hena¨nderungen des Flugzeugs, wa¨hrend der hochfrequente Anteil die Oberfla¨chen-
rauigkeit des Meereises darstellt. Die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie aus
dem Signal des Laseraltimeters erfordert somit die exakte Kenntnis der Flugzeugho¨he (bzw.
der Flugho¨henvariationen).
Die Prozessierung der Daten erfolgte in mehreren Schritten, welche auf einer bislang un-
vero¨ffentlichten Methode von Hartmann (2008) basieren.
In einem ersten Schritt wurden die fehlerhaften Stellen des Profils korrigiert. Dabei handelt
es sich um Stellen mit einem unzureichenden Laserecho (< 40 von maximal 255 rel. Ein-
heiten) und um die in den Daten auftretenden Spikes. Die Korrektur dieser Stellen erfolgte
mit Hilfe von linearer Interpolation.
Das Rauschen (white noise) des Laseraltimeters betra¨gt ± 17.9 mm und liegt damit in der
gleichen Gro¨ßenordnung wie die vertikale Messgenauigkeit. Im Rahmen der Prozessierung
der Daten des Laseraltimeters wurde die Standardabweichung des Rauschens mit Hilfe des
Wiener-Filters (Press et al., 2007) aus den Daten des Laseraltimeters entfernt.
In Abbildung 4.3 ist das Varianzspektrum des Rauigkeitsprofils vom 14. Ma¨rz 1998 dar-
gestellt. Der hochfrequente Anteil der Laseraltimetermessungen ist am rechten Rand er-
kennbar, wa¨hrend der aus der Flugzeugbewegung resultierende Anteil am linken Rand
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erkennbar ist. Ziel der Prozessierung war es, den niederfrequenten Anteil aus dem Pro-
fil herauszufiltern, so dass nur der aus der Rauigkeit der Meereisoberfla¨che resultierende
Anteil erhalten bleibt.













Profil la031416.46a         





Abbildung 4.1: Von Polar 2 aus gemessenes unprozessiertes Rauigkeitsprofil der Meereis-
oberfla¨che. Das unprozessierte Rauigkeitsprofil zeigt die Absta¨nde des am Flugzeug be-
festigten Lasers zur Meereisoberfla¨che und wird im Folgenden mit HLaser bezeichnet. Die
Messung erfolgte am 14. Ma¨rz 1998 su¨dlich der Insel Edgeøya im Rahmen der Kampagne
ARTIST.
Die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie aus den Daten des Laseraltimeters
erfordert die Berechnung der Flugho¨he auf ± 2 cm. Eine Stu¨tzung durch die Druckho¨he
erweist sich hierbei als nicht brauchbar, da der statische Luftdruck im Mittel A¨nderun-
gen von 1 hPa (entspricht einer Ho¨hena¨nderung von 8 m) pro 100 km aufweist. Mit dem
Radarho¨henmesser la¨ßt sich aufgrund des komplexen Reflexionsverhaltens ebenfalls kei-
ne Verbesserung der Ho¨henberechnung u¨ber Meereis erreichen. Wa¨hrend Messungen u¨ber
offenem Wasser (ohne Meereis) sehr gut funktionieren, weist das Signal u¨ber Meereis eine
variierende Eindringtiefe auf. Dies fu¨hrt zu Fehlern in der Gro¨ßenordnung von 1 m bei der
Bestimmung der Flugho¨he und ist somit zur Stu¨tzung der Messungen des Laseraltimeters
ungeeignet. Die Bestimmung der Flugho¨he mit Hilfe des globalen Positionierungssystems
(GPS) erweist sich mangels ausreichender Genauigkeit ebenfalls als ungeeignet.
Aus den genannten Gru¨nden wurden zur Bestimmung der Flugho¨he von Polar 2 nur die
Messungen des Laseraltimeters sowie die Informationen des Tra¨gheitsnavigationssystems
(INS) verwendet.
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4.1. Laserprofile der Meereisoberfla¨che













Abbildung 4.2: Ausschnitt des Rauigkeitsprofils aus Abbildung 4.1. Deutlich zu erkennen
sind die aus der Meereisrauigkeit resultierenden hochfrequenten Schwankungen, die der
niederfrequenten Flugzeugbewegung u¨berlagert sind.
Die Bestimmung des hochfrequenten Anteils (Frequenzen ν > 10−2 1
m
) der Vertikalbewe-
gung von Polar 2 erfolgte durch zweifache Integration der durch das Tra¨gheitsnavigations-
system INS gemessenen Vertikalbeschleunigung (Kottmeier et al., 1994). Der niederfrequen-
te Anteil der Vertikalbewegung des Flugzeugs war aufgrund des Fehlens von Anfangsbedin-
gungen (es sind weder die vertikale Position des Flugzeugs noch dessen Vertikalgeschwin-
digkeit zu Beginn der Messungen bekannt) und einer zusa¨tzlichen Ungenauigkeit bei der
Beschleunigungsmessung nicht durch Integration der Vertikalbeschleunigung bestimmbar
und musste daher aus der durch Integration erhaltenen Bewegung des Flugzeugs heraus-
gefiltert werden. Dabei wurde zuna¨chst durch einfache Integration die Vertikalgeschwin-
digkeit bestimmt. Der hochfrequente Anteil (Abweichung der Vertikalgeschwindigkeit des
Flugzeugs vom Mittelwert) ergab sich schließlich durch Anwendung eines Hochpassfilters.
Die Integration der auf diese Weise bestimmten Vertikalgeschwindigkeit ergab, nach er-
neuter Hochpassfilterung, den hochfrequenten Anteil der Vertikalbewegung des Flugzeugs
∆SFz (Abweichung der Ho¨he des Flugzeugs vom Mittelwert). Der niederfrequente Anteil
der Flugzeugbewegung HLaser,TP wurde durch Tiefpassfilterung der aus den Messungen des
Laseraltimeters resultierenden Ho¨he HLaser bestimmt. Der hochfrequente Anteil der Mes-
sungen des Laseraltimeters mit Frequenzen ν > 10−2 1
m
wird im Folgenden als HLaser,HP
bezeichnet.
Abbildung 4.3 zeigt das Varianzspektrum des mit dem Laseraltimeter gemessenen Rauig-
keitsprofils vom 14. Ma¨rz 1998 (durchgezogene Linie) zusammen mit den Varianzspektren
der sich aus der Integration der durch das Tra¨gheitsnavigationssystem INS gemessenen
Vertikalbeschleunigung ergebenden hochfrequenten Ho¨hena¨nderung ∆SFz des Flugzeugs
fu¨r die Messflu¨ge vom 14. Ma¨rz 1998 und vom 5. April 1998. Die sich fu¨r ∆SFz erge-
benden Werte ha¨ngen stark vom Turbulenzzustand der Atmospha¨re ab. Wa¨hrend sich fu¨r
den Messflug vom 14. Ma¨rz 1998 nur Werte von maximal einigen cm fu¨r ∆SFz ergeben,
nehmen diese fu¨r den Messflug vom 5. April 1998, der im Bereich der Framstraße (vgl.
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Abbildung 3.3) wa¨hrend eines Kaltluftausbruchs stattfand und durch große Turbulenzen
gepra¨gt war, teilweise Werte von mehr als 1 m an (nicht dargestellt). Da sich auf Skalen bis
100 m große Abweichungen ergeben ko¨nnen, muss ΔSFz bei der Bestimmung der Flugho¨he
beru¨cksichtigt werden.

















Abbildung 4.3: Mit der Frequenz ν gewichtete Varianzspektren des mit dem Laseraltimeter
gemessenen Rauigkeitsproﬁls vom 14. Ma¨rz 1998 (durchgezogene Linie) und der hochfre-
quenten Ho¨hena¨nderung ΔSFz des Flugzeugs fu¨r die Messﬂu¨ge vom 14. Ma¨rz 1998 und
vom 5. April 1998. Am linken Rand kann das Varianzspektrum des Rauigkeitsproﬁls nicht
mehr aufgelo¨st werden, da dieses eine La¨nge von 89.4 km aufweist.
In Abbildung 4.4 sind die Varianzspektren der Vertikalbeschleunigung fu¨r die Messﬂu¨ge
vom 14. Ma¨rz 1998 und vom 5. April 1998 dargestellt. Dabei ist deutlich zu erkennen,
dass die Vertikalbeschleunigung des Flugzeugs sowohl auf kleinen als auch auf großen Ska-
len deutlich ausgepra¨gt ist. Das bedeutet, dass sich die Frequenzspektren der Meereis-
oberﬂa¨chenrauigkeit und der Flugzeugbewegung teilweise u¨berlappen, so dass die hoch-
passgeﬁlterten Daten des Laseraltimeters zusa¨tzlich noch einen aus der Flugzeugbewe-
gung resultierenden Anteil enthalten. Die Frequenzen der großskaligen Rauigkeitselemente
(Presseisru¨cken) liegen im Frequenzbereich der hochfrequenten Flugzeugbewegung. Eine
eindeutige Trennung der Frequenzanteile ist somit nicht mo¨glich. Aus diesem Grund war
es notwendig die Vertikalbeschleunigung von Polar 2 zur genauen Bestimmung des hoch-
frequenten Anteils der Flugzeugbewegung zu verwenden. Die Stu¨tzung der Flugho¨he durch
ΔSFz fu¨hrt zu einer gro¨ßeren Genauigkeit bei der Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chento-
pographie.
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Abbildung 4.4: Mit der Frequenz ν gewichtete Varianzspektren SINSazg(ν) der Vertikalbe-
schleunigung fu¨r die Messﬂu¨ge vom 14. Ma¨rz 1998 und vom 5. April 1998. Es ist deutlich
zu erkennen, dass auch kleine Wellenla¨ngen bzw. hohe Frequenzen einen großen Beitrag
zur Varianz liefern. Die Varianz der Vertikalbeschleunigung stellt einen Indikator fu¨r den
Turbulenzzustand der atmospha¨rischen Grenzschicht dar (Mai, 1995).
Die Addition von nieder- und hochfrequentem Anteil der Flugzeugbewegung ergibt schließ-
lich die Flugho¨he HFz:
HFz = HLaser −HLaser,HP +ΔSFz (4.1)
Dabei ist zu beachten, dass HFz die Ho¨he des Flugzeugs u¨ber der Meereisoberﬂa¨che und
nicht u¨ber NN darstellt.
Die Meereisoberﬂa¨chentopographie ohne Stu¨tzung durch Minima (die Minima der sich
ergebenden Topographie wurden noch nicht abgezogen, vgl. unterer Teil der Abbildung
4.5) ergibt sich schließlich aus der Diﬀerenz von Flugzeugho¨he HFz und der durch das
Laseraltimeter gemessenen Ho¨he HLaser zu (vgl. Abbildung 4.5) :
HSur,ohne = ΔSFz −HLaser,HP (= HLaser −HLaser,HP +ΔSFz −HLaser) (4.2)
Die Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie erfordert die Festlegung einer Fil-
terla¨nge, mit der sowohl die Daten des Laseraltimeters als auch die Vertikalbeschleunigung
des Flugzeugs hochpassgeﬁltert werden. Die Filterla¨nge legt fest, welche Anteile aus den
Daten entfernt werden. Der Kehrwert der Filterla¨nge stellt hierbei die untere Grenze des
Frequenzintervalls des Hochpassﬁlters dar. Die Filterla¨nge sollte dabei so gewa¨hlt werden,
dass die verschiedenen Frequenzbereiche voneinander getrennt werden. Da dieses aber nicht
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mo¨glich ist, sollte ein mo¨glichst kleiner Wert gewa¨hlt werden, um den sich aus der Inte-
gration der Vertikalbeschleunigung von Polar 2 ergebenden Fehler gering zu halten. Auf
der anderen Seite darf der Wert auch nicht zu klein gewa¨hlt werden, da sonst Anteile der
Rauigkeit aus dem Spektrum entfernt wu¨rden. Dies gilt insbesondere fu¨r großskalige Rau-
igkeitselemente wie Presseisru¨cken, die einen wichtigen Beitrag zur Oberfla¨chenrauigkeit
leisten.




























Abbildung 4.5: Darstellung von Laserho¨he HLaser und Flugzeugho¨he HFz (oben). Im unte-
ren Teil der Abbildung ist die resultierende Meereisoberfla¨chentopographie ohne Stu¨tzung
durch Minima dargestellt. Die hochfrequenten Schwankungen der Laserho¨he HLaser erge-
ben die Rauigkeitselemente der Meereisoberfla¨chentopographie HSur,ohne (erkennbar an den
korrespondierenden Peaks in HLaser und HSur,ohne). Das Beispiel zeigt einen Ausschnitt des
Messflugs vom 14. Ma¨rz 1998.
Fu¨r die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie wurde eine Filterla¨nge von 100
m verwendet. Dieser Wert bedeutet, dass nur Wellenla¨ngen kleiner oder gleich 100 m den
Filter passieren (bzw. nur Frequenzen gro¨ßer oder gleich 1
100
m−1). Bei einer Filterla¨nge von
100 m werden auch großskalige Rauigkeitselemente beru¨cksichtigt. Es ist davon auszugehen,
dass die Presseisru¨cken in den betrachteten Regionen eine Breite von weniger als 100 m
aufweisen. Dabei ist allerdings zu beachten, dass Presseisru¨cken La¨ngen von mehreren km
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erreichen ko¨nnen. Die Breite eines Presseisru¨ckens in den Daten des Laseraltimeters ha¨ngt
auch davon ab, unter welchem Winkel er u¨berflogen wurde.
Weiter ist zu beachten, dass mit zunehmender Filterla¨nge immer mehr Anteile aus der
Flugzeugbewegung im Spektrum erhalten bleiben, da diese aufgrund der Ungenauigkeiten
bei der Messung der Vertikalbeschleunigung (und der hieraus bestimmten Ho¨hena¨nde-
rungen ∆SFz) nicht komplett aus dem Spektrum entfernt werden. Zusa¨tzlich vergro¨ßert
sich auch der bei der Bestimmung der hochfrequenten Ho¨hena¨nderungen ∆SFz des Flug-
zeugs aus der Vertikalbeschleunigung auftretende Integrationsfehler. Die Bestimmung der
Ho¨hena¨nderungen des Flugzeugs aus der Vertikalbeschleunigung ist auf Skalen bis zu einer
La¨nge von 1 km brauchbar. Die Verwendung einer gro¨ßeren Filterla¨nge wu¨rde zu einem
großen Integrationsfehler bei der Berechnung von ∆SFz fu¨hren, der schließlich die Bestim-
mung der Meereisoberfla¨chentopographie deutlich beeinflussen wu¨rde. Die ermittelte Meer-
eisoberfla¨chentopographie weist daher eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwende-
ten Filterla¨nge auf. Es empfiehlt sich die Verwendung einer mo¨glichst kleinen Filterla¨nge.
Allerdings ist hierbei zu beachten, dass die maximal verwendbare Filterla¨nge stark vom
Turbulenzzustand der Grenzschicht abha¨ngig ist (vgl. auch Abbildung 4.3). Das bedeutet,
dass bei stabiler atmospha¨rischer Schichtung eine deutlich gro¨ßere Filterla¨nge verwendet
kann, als dies bei stark turbulenter Grenzschicht mit labiler Schichtung (wie z. B. im Be-
reich der Meereiskante) der Fall ist. Die Verwendung verschiedener Filterla¨ngen innerhalb
eines Profils wu¨rde allerdings dazu fu¨hren, dass aufgrund der bereits dargestellten Unsi-
cherheiten bei der Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie, eine Vergleichbarkeit
der Daten nicht mehr gewa¨hrleistet wa¨re.
Der Einfluss von Roll- und Nickwinkel des Flugzeugs auf die mit dem Laseraltimeter durch-
gefu¨hrten Messungen wird in Abschnitt 4.1.3 diskutiert.
Es soll nun gezeigt werden, wie aus dem vorprozessierten Profil der Meereisoberfla¨chen-
topographie HSur,ohne das endgu¨ltige Profil bestimmt wird. Zur Bestimmung der fu¨r den
Formwiderstand (vgl. Abschnitt 2.2) relevanten Ru¨ckenho¨hen (Ho¨hen relativ zur umge-
benden Meereisoberfla¨che) wurde noch eine Treppenfunktion an den Minima der jeweili-
gen Profilabschnitte erzeugt. Dies ist erforderlich da in den Profilen Stellen auftreten, die
eigentlich eben sein mu¨ssten, aber geneigt sind (dies ist gut erkennbar im Fall von Wasser-
oder du¨nnen Eisfla¨chen). Bei der Treppenfunktion handelt es sich um das gleitende Mini-
mum einer der jeweils verwendeten Filterla¨nge entsprechenden Anzahl von Samples (wird
im Folgenden als Hrmin,ohne bezeichnet). So bedeutet z. B. eine Filterla¨nge Λ von 50 m, dass
das lokale Minimum in einem Bereich, der zu beiden Seiten des betreffenden Punktes 25 m
lang ist, bestimmt wird. Anschließend wurde die Treppenfunktion mit der entsprechenden
Filterla¨nge tiefpassgefiltert. Die tiefpassgefilterte und gegla¨ttete (die Kanten der Treppen-
funktion wurden mit Hilfe einer Kosinusquadratfunktion gegla¨ttet) Treppenfunktion wird
im Folgenden als Hrmin bezeichnet. Diese stellt das zur Bestimmung der endgu¨ltigen Meer-
eisoberfla¨chentopographie HSur erforderliche Referenzniveau dar. Die Filterla¨nge, die beim
Gla¨tten von Hrmin verwendet wird, sollte dabei nicht la¨nger sein, als die bei der Bestim-
mung der Treppenfunktion verwendete, da das prozessierte Profil der Meereisoberfla¨chen-
topographie ansonsten unrealistische negative Ho¨hen der Topographie aufweisen wu¨rde.
Die Berechnung von HSur erfolgt schließlich durch Subtraktion von Hrmin (vgl. Abbildung
4.6):
HSur = HSur,ohne −Hrmin (4.3)
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Bei den berechneten Ru¨ckenho¨hen handelt es sich um die Ho¨hen relativ zur Eisoberfla¨che
(Referenzniveau) und nicht um das Freibord, welches die Ho¨he relativ zur Wasseroberfla¨che
darstellt.





































Abbildung 4.6: Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie HSur. Dargestellt sind die
vorla¨ufige Meereisoberfla¨chentopographie HSur,ohne sowie die Treppenfunktion Hrmin,ohne
und das hieraus resultierende Referenzniveau Hrmin (oberer Teil der Abbildung). Fu¨r die
Bestimmung von Hrmin,ohne und Hrmin wurde eine Filterla¨nge von 10 m verwendet. Im
unteren Teil der Abbildung ist die resultierende Meereisoberfla¨chentopographie dargestellt.
Der dargestellte Ausschnitt stammt vom 14. Ma¨rz 1998.
Es soll nun untersucht werden, welchen Einfluss die zur Bestimmung von Hrmin verwendete
Filterla¨nge auf das sich ergebende Profil der Meereisoberfla¨chentopographie hat. Mit Hilfe
dieser Untersuchung wird anschließend eine zur Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopo-
graphie geeignete Filterla¨nge festgelegt.
Bei der Wahl der Filterla¨nge ist die Breite der großskaligen Rauigkeitselemente zu beru¨ck-
sichtigen. Sie sollte derart gewa¨hlt werden, dass das zur Berechnung der Meereisober-
fla¨chentopographie HSur erforderliche Referenzniveau Hrmin durch die großskaligen Rauig-
keitselemente, wie z. B. Presseisru¨cken, bestimmt wird. Bei kleiner werdender Filterla¨nge
werden lokale Minima aus einem immer kleineren Bereich um den betrachteten Punkt
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zur Bestimmung des Referenzniveaus verwendet. Das Referenzniveau Hrmin schmiegt sich
immer mehr an den tatsa¨chlichen Verlauf der Meereisoberfla¨chentopographie an. Das hat
zur Folge, dass Presseisru¨cken durch lokale Minima der Topographie, die Bestandteil des
Ru¨ckens sind, erniedrigt werden. Diese Presseisru¨cken erscheinen dann in der berechneten
Meereisoberfla¨chentopographie als mehrere einzelne Rauigkeitselemente. Die Wahl einer zu
kleinen Filterla¨nge fu¨hrt somit zu einer teilweisen oder sogar kompletten Entfernung der
Presseisru¨cken aus der Meereisoberfla¨chentopographie. Ein weiterer Effekt hierbei ist, dass
auch die Profilho¨he insgesamt abnimmt, da sich das Referenzniveau Hrmin aus den loka-
len Minima eines kleinen Bereichs bestimmt. Die Ho¨he der einzelnen Rauigkeitselemente
relativ zueinander weist ebenfalls eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwendeten
Filterla¨nge auf. Bei Verwendung einer gro¨ßeren Filterla¨nge mitteln sich kleine Unebenhei-
ten heraus, so dass man ein relativ glattes Referenzniveau Hrmin erha¨lt. In Abbildung 4.7
ist das Referenzniveau Hrmin fu¨r verschiedene Filterla¨ngen Λ dargestellt (farbige Kurven).
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Abbildung 4.7: Referenzniveau Hrmin zur Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie
fu¨r verschiedene Filterla¨ngen Λ zwischen 10 m und 100 m. Durch Subtraktion des Refe-
renzniveaus Hrmin von HSur,ohne erha¨lt man die Meereisoberfla¨chentopographie HSur.
Aus den genannten Gru¨nden wird im Rahmen dieser Arbeit eine Filterla¨nge von 10 m zur
Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie HSur verwendet. Es ist davon auszugehen,
dass dieser Wert auch die breitesten im Messgebiet vorkommenden Presseisru¨cken beru¨ck-
sichtigt. Eine Ausnahme hiervon bilden Ansammlungen von Presseisru¨cken, die sehr dicht
beieinander liegen (Abstand < 10 m).
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Abbildung 4.8: Resultierende Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r verschiedene bei der Be-
stimmung des Referenzniveaus Hrmin verwendete Filterla¨ngen zwischen 10 m und 100
m. Mit abnehmender Filterla¨nge zeigt sich eine deutliche Reduzierung der Proﬁlho¨he. σ
bezeichnet die Standardabweichung des jeweiligen Proﬁlausschnitts. Die Abbildung stellt
einen 2 km langen Ausschnitt des Proﬁls vom 14. Ma¨rz 1998 dar.
Abbildung 4.8 zeigt die sich fu¨r verschiedene Filterla¨ngen Λ ergebende Meereisoberﬂa¨chen-
topographie. Diese weist eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwendeten Filterla¨nge
auf, da kleinere Filterla¨ngen die langwelligen Schwankungen unterdru¨cken. Wa¨hrend kleine
Filterla¨ngen zu einer deutlichen Beru¨cksichtigung kleinskaliger Rauigkeitselemente fu¨hren,
ist dies bei großen Filterla¨ngen kaum der Fall. Ein weitere Aspekt ist, dass sich die resul-
tierenden Topographien in bezug auf ihre Standardabweichung deutlich unterscheiden. Die
statistischen Parameter der Meereisoberﬂa¨chentopographie zeigen eine deutliche Sensiti-
vita¨t gegenu¨ber der verwendeten Filterla¨nge.
Das Referenzniveau Hrmin la¨ßt sich nicht eindeutig bestimmen, da es letztlich von der
Breite der im jeweiligen Messgebiet vorkommenden Rauigkeitselemente abha¨ngig ist. Dies
hat zur Folge, dass verschiedene Eisregime unterschiedliche Filterla¨ngen zur Bestimmung
des Referenzniveaus erfordern. Da in diesem Fall aber eine Vergleichbarkeit der Proﬁle
der Meereisoberﬂa¨chentopographie nicht mehr gewa¨hrleistet wa¨re, muss fu¨r jedes Proﬁl
dieselbe Filterla¨nge verwendet werden.
Die Bestimmung der relativen Meereisoberﬂa¨chentopographie HSur ha¨ngt somit von einer
Reihe von Parametern ab, fu¨r die es keine eindeutige Festlegung gibt. Die Bestimmung von
HSur ist daher nicht eindeutig.
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4.1.2 Identifizierung von Presseisru¨cken
In diesem Abschnitt wird die Methode zur Identifizierung von Presseisru¨cken in den Profilen
der Meereisoberfla¨chentopographie vorgestellt.
Abbildung 4.9: Presseisru¨cken stellen die gro¨ßten und markantesten Rauigkeitselemente
des Meereises dar. Diese fu¨r eine Meereisoberfla¨che charakteristischen Merkmale entste-
hen, wenn Eisschollen aufgrund konvergenter Eisdrift u¨bereinander geschoben oder gegen-
einander gepreßt werden. Durch diesen Prozess erha¨lt das Meereis eine zum Teil sehr raue
Oberfla¨che. Foto: C. Lu¨pkes.
Presseisru¨cken stellen ein charakteristisches Merkmal der Meereisoberfla¨chentopographie
dar. Sie sind die wichtigsten großskaligen Rauigkeitselemente der Meereisoberfla¨chentopo-
graphie, die auch in Fernerkundungsdaten identifiziert werden ko¨nnen. Sie entstehen, wenn
zwei Eisschollen gegeneinander gedru¨ckt werden. Die Hauptursachen sind hierbei der durch
Wind und Gezeiten auf das Meereis ausgeu¨bte Druck sowie die thermische Ausdehnung.
Die durch diese Prozesse entstandenen Bruchstu¨cke ha¨ufen sich dann zu Presseisru¨cken
auf (siehe Abbildung 4.9). Das auf der Oberseite aufgeha¨ufte Eis wird dabei als Segel des
Presseisru¨ckens bezeichnet, wa¨hrend sich an der Eisunterseite entsprechend ein Kiel aus-
bildet. Presseisru¨cken ko¨nnen viele Meter ma¨chtig werden, wie z. B. no¨rdlich von Gro¨nland
(Wadhams, 2000).
Die Identifizierung von Presseisru¨cken erfolgte im Rahmen dieser Arbeit mit Hilfe des
Rayleigh-Kriteriums (Wadhams et al., 1986). Dieses identifiziert ein lokales Maximum der
Meereisoberfla¨chentopographie als einen Presseisru¨cken, wenn sich zu beiden Seiten inner-
halb eines Bereichs festgelegter Breite Punkte finden lassen, deren Ho¨he kleiner als die
Ha¨lfte des lokalen Maximums ist (vgl. Abbildung 4.10). Durch dieses Kriterium wird si-
chergestellt, dass breite Mehrfachru¨cken nur einmal identifiziert werden. Dieses Prinzip
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ist von großer Wichtigkeit, da viele Presseisru¨cken stark zerklu¨ftet sind. Schollenkanten
werden aufgrund des fehlenden zweiten Minimums nicht durch das Rayleigh-Kriterium
identifiziert.
Bei dem in Abbildung 4.10 dargestellten Profilausschnitt sind das Ru¨ckenmaximum sowie
auf jeder Seite des Ru¨ckens der Punkt (rote Punkte), der niedriger als die halbe Ma-
ximalho¨he des Ru¨ckens ist, dargestellt. Das Rayleigh-Kriterium verhindert hierbei, dass
die zweite Spitze des Presseisru¨ckens, die sich links des Ru¨ckenmaximums befindet, als
eigensta¨ndiger Ru¨cken identifiziert wird.


















Abbildung 4.10: Identifizierung eines Presseisru¨ckens mit dem Rayleigh-Kriterium. Das La-
serprofil besteht aus den einzelnen Messwerten des Laseraltimeters (offene und rote Kreise).
Das Maximum des Presseisru¨ckens sowie die beidseitig na¨chstgelegenen Punkte, die niedri-
ger als die halbe Maximalho¨he (gestrichelte rote Linie) sind, sind als rote Kreise dargestellt.
Die zweite Spitze links des Maximums wird hierbei nicht als weiterer Presseisru¨cken iden-
tifiziert.
Die Verwendung des Rayleigh-Kriteriums erfordert die Vorgabe einer Mindestho¨he h0, ab
der ein lokales Maximum der Meereisoberfla¨chentopographie als Presseisru¨cken detektiert
wird. Fu¨r die Wahl der Mindestho¨he bei der Identifizierung der Presseisru¨cken gibt es
kein physikalisches Kriterium. Diese wird so gewa¨hlt, dass kleinskalige Rauigkeitselemente
wie z. B. Sastrugi (Schneedu¨nen), die nicht durch Deformation des Meereises entstanden
sind, unberu¨cksichtigt bleiben. Die Mindestho¨he sollte allerdings so gewa¨hlt werden, dass
noch genu¨gend Presseisru¨cken detektiert werden. Mit zunehmender Mindestho¨he h0 wer-
den immer weniger Ru¨cken durch das Rayleigh-Kriterium detektiert. Das wiederum fu¨hrt
zu einer Zunahme der mittleren Ru¨ckenho¨he sowie des mittleren Ru¨ckenabstandes. Im
Rahmen dieser Arbeit wurde in den meisten Fa¨llen eine Mindestho¨he von 20 cm verwen-
det. Dieser Wert wurde aufgrund der relativ geringen Ho¨he der Rauigkeitselemente in den
betrachteten Gebieten gewa¨hlt.
Abbildung 4.11 zeigt einen Ausschnitt der Meereisoberfla¨chentopographie vom 14. Ma¨rz
1998 (su¨dlich der Insel Edgeøya) sowie die fu¨r diesen Bereich mit dem Rayleigh-Kriterium
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identifizierten Presseisru¨cken. Die gestrichelte blaue Linie stellt die zur Detektierung von
Presseisru¨cken erforderliche Mindestho¨he h0 dar. Alle mit den Nummern 1 bis 9 gekenn-
zeichneten Rauigkeitselemente erfu¨llen das Rayleigh-Kriterium. Die Ho¨he der detektierten
Presseisru¨cken la¨sst sich mit einer Genauigkeit von 2 cm, resultierend aus der vertikalen
Messgenauigkeit des Laseraltimeters, bestimmen (vgl. Tabelle 3.1).



























identifizierte Presseisrücken                    
Abbildung 4.11: Identifizierung von Presseisru¨cken (rote Balken) mit dem Rayleigh-
Kriterium in einem Laserprofil. Ein lokales Maximum der Meereisoberfla¨chentopographie
wird als Ru¨cken detektiert, wenn dieses mindestens doppelt so hoch ist, wie die angren-
zenden lokalen Minima.
In Abbildung 4.12 sind ein Ausschnitt der Meereisoberfla¨chentopographie (oben), der in
diesem Bereich detektierten Presseisru¨cken (Mitte) sowie der Meereisoberfla¨chentopogra-
phie zusammen mit den detektierten Presseisru¨cken (unten) dargestellt. Das zur Bestim-
mung der Meereisoberfla¨chentopographie erforderliche Referenzniveau Hrmin wurde mit
einer Filterla¨nge von Λ = 10 m bestimmt (vgl. Abschnitt 4.1.1).
Die Ho¨hen der detektierten Presseisru¨cken erreichen in Einzelfa¨llen Werte von mehr als 6
m. Zur Sicherstellung, dass es sich in diesen Fa¨llen wirklich um Presseisru¨cken und nicht
um Reste der Flugzeugbewegung handelt, wurde ein Vergleich mit den hochfrequenten
Luftdruckmessungen vorgenommen. Da sich in den betreffenden Bereichen keine auffa¨lligen
Luftdruckschwankungen zeigten, kann davon ausgegangen werden, dass es sich in diesen
Fa¨llen tatsa¨chlich um Presseisru¨cken handelt.
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Abbildung 4.12: Beispiel eines Laserprofils (oben) sowie der in diesem identifizierten Press-
eisru¨cken (Mitte). Fu¨r die Darstellung der Presseisru¨cken wurden die Ho¨hen aller u¨brigen
Profilpunkte auf Null gesetzt. Der untere Teil der Abbildung zeigt die Meereisoberfla¨chen-
topographie zusammen mit den identifizierten Presseisru¨cken (rote Balken). Das Laserprofil
wurde am 14. Ma¨rz 1998 su¨dlich der Insel Edgeøya gemessen.
4.1.3 Einfluss von Roll- und Nickwinkel auf die Bestimmung der
Meereisoberfla¨chentopographie
In diesem Abschnitt soll der Einfluss von Roll- und Nickwinkel auf die Bestimmung der
Meereisoberfla¨chentopographie untersucht werden.
Dabei beschreiben Roll- und Nickwinkel zusammen mit dem Gierwinkel die Orientierung
des Flugzeugs im dreidimensionalen Raum:
• Rollwinkel φ: Drehung um die in Bewegungsrichtung verlaufende La¨ngsachse des
Flugzeugs.
• Nickwinkel θ: Drehung um die senkrecht zur La¨ngsachse des Flugzeugs verlaufende
Querachse.
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• Gierwinkel: Drehung um die senkrecht auf der durch La¨ngs- und Querachse aufge-
spannten Ebene des Flugzeugs stehende Achse.
Eine Laufwegsverla¨ngerung des Signals des Laseraltimeters tritt nur im Fall von Roll-
und Nickwinkel auf, da der Gierwinkel die Drehung des Flugzeugs um die Vertikalachse
beschreibt und somit keinen Einfluss auf das Signal des Laseraltimeters hat.
Es soll nun die durch Roll- und Nickwinkel von Polar 2 verursachte Laufwegsverla¨ngerung
des Signals des Laseraltimeters bestimmt werden. Diese Laufwegsverla¨ngerung fu¨hrt dazu,
dass die Distanz zwischen Flugzeug und Meereisoberfla¨che u¨berscha¨tzt wird.
Die Lage des Laseraltimeters relativ zum Tra¨gheitsnavigationssystem wird durch die Pa-
rameter x1 = 6.82 m, x2 = 0.26 m und x3 = 0.85 m beschrieben (vgl. Abbildung 4.13).
Zusa¨tzlich zur Laufwegsverla¨ngerung des Signals des Laseraltimeters a¨ndert sich auch die
Ho¨he des Laseraltimeters in bezug auf das Tra¨gheitsnavigationssystem aufgrund von Win-
kelvariationen. Die korrigierte Laserho¨he HLaser,korr ergibt sich nach Mai (1995) zu:
HLaser,korr = HLaser cos(φ) cos(θ)− x1 sin(θ)− x2 sin(φ)− x3(1− cos(θ) cos(φ)) (4.4)
Die Laufwegsverla¨ngerung ∆L ergibt sich schließlich als Differenz von Laserho¨he HLaser
und korrigierter Laserho¨he HLaser,korr:
∆L = HLaser −HLaser,korr (4.5)
Abbildung 4.13: Skizze von Polar 2. Bei der Bestimmung der durch Roll- und Nickwinkel
verursachten Laufwegsverla¨ngerung ∆L des Signals des Laseraltimeters muss die Lage des
Laseraltimeters (LA) relativ zum Tra¨gheitsnavigationssystem (INS) beru¨cksichtigt werden.
Abbildung entnommen aus Mai (1995).
Abbildung 4.14 zeigt Roll- und Nickwinkel sowie die Laufwegsverla¨ngerung ∆L des Laser-
signals fu¨r einen Flugabschnitt vom 16. Ma¨rz 2007. Das Beispiel zeigt den Flugabschnitt
mit der gro¨ßten berechneten Laufwegsverla¨ngerung ∆L (vgl. Tabelle 4.1). Polar 2 befand
sich wa¨hrend der Messung in einer Ho¨he von etwa 50 m. Die Flugho¨he bestimmt bei vor-
gegebenem Winkel maßgeblich die Gro¨ße der Laufwegsverla¨ngerung. Ein großer Winkel
bei niedriger Flugho¨he hat einen geringeren Einfluss als derselbe Winkel bei einer großen
Flugho¨he. Im Rahmen der Kampagnen ARTIST, SVALEX und IceSAR wurden Werte
des Rollwinkels bis zu 18.6◦ gemessen (16. Ma¨rz 2007), wa¨hrend fu¨r den Nickwinkel ein
Maximum von 6.2◦ (ebenfalls 16. Ma¨rz 2007) gemessen wurde (gilt fu¨r die in niedriger
Ho¨he geflogenen Flugabschnitte bei denen gleichzeitig Messungen mit dem Laseraltimeter
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durchgefu¨hrt wurden). In Abbildung 4.15 sind die Verteilungen von ΔL sowie von Roll-
und Nickwinkel fu¨r einen Flugabschnitt vom 16. Ma¨rz 2007 dargestellt. Dabei ist deutlich
zu erkennen, dass die Werte des Rollwinkels einen deutlich gro¨ßeren Wertebereich u¨ber-
decken, als dies beim Nickwinkel der Fall ist. Aus diesem Grund ist der gro¨ßte Anteil an
der Laufwegsverla¨ngerung ΔL auf den Rollwinkel zuru¨ckzufu¨hren. Dieses Verhalten ist
repra¨sentativ fu¨r alle durchgefu¨hrten Messﬂu¨ge. Der in Abbildung 4.15 dargestellte Fall
wurde aufgrund der besonders großen Werte von Roll- und Nickwinkel ausgewa¨hlt. Es
ergeben sich Laufwegsverla¨ngerungen ΔL von bis zu 2.47 m (vgl. Tabelle 4.1).












































Abbildung 4.14: Rollwinkel φ (oben), Nickwinkel θ (Mitte) und resultierende Laufwegs-
verla¨ngerung ΔL des Lasersignals (unten). Roll- und Nickwinkel wurden wa¨hrend eines
Messﬂugs am 16. Ma¨rz 2007 im Gebiet des Storfjords gemessen.
Es soll nun untersucht werden, welchen Einﬂuss die Laufwegsverla¨ngerung ΔL des Signals
des Laseraltimeters auf die Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie hat. Zu diesem
Zweck wurden die Varianzspektren der Meereisoberﬂa¨chentopographie sowie der Laufwegs-
verla¨ngerung ΔL bestimmt. In Abbildung 4.16 ist repra¨sentativ fu¨r die Gesamtheit aller
Messﬂu¨ge der 19. April 2005 dargestellt.
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Abbildung 4.15: Verteilung der Laufwegsverla¨ngerungen ΔL (links) sowie von Roll- und
Nickwinkel (rechts). Bei der Darstellung von ΔL ist zu beachten, dass nur Werte bis 0.4
m dargestellt sind. 7.85% der Werte beﬁnden sich außerhalb dieses Bereichs. Roll- und
Nickwinkel wurden wa¨hrend des Messﬂuges am 16. Ma¨rz 2007 im Bereich des Storfjords
gemessen.
Das Varianzspektrum der Laufwegsverla¨ngerung ΔL la¨sst sich vom dazugeho¨rigen Varianz-
spektrum der Meereisoberﬂa¨chentopographie deutlich trennen, da sich beide um mehr als
eine Zehnerpotenz unterscheiden. Eine solche Trennung ist selbst im Fall einer sehr glatten
Meereisoberﬂa¨che, wie dies fu¨r den 16. Ma¨rz 2007 (Storfjord) teilweise der Fall war, gut
mo¨glich. Dabei ha¨ngt der Beitrag der Laufwegsverla¨ngerungen ΔL zur Varianz deutlich
von der Wellenla¨nge ab. Mit zunehmender Wellenla¨nge λ der Auslenkungen steigt auch
der Beitrag zur Varianz. Auslenkungen des Flugzeugs auf kleinen Skalen spielen hingegen
fu¨r die Varianz eine stark untergeordnete Rolle. Bei den durch große Roll- bzw. Nickwinkel
verursachten Laufwegsverla¨ngerungen von bis zu mehreren m (siehe Tabelle 4.1) handelt es
sich um eine im Vergleich zur Rauigkeit der Meereisoberﬂa¨chentopographie niederfrequente
Bewegung mit Wellenla¨ngen gro¨ßer als 100 m.
Der Einﬂuss des aus der Laufwegsverla¨ngerung des Signals des Laseraltimeters resultieren-
den Fehlers auf die Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie ha¨ngt stark von der
bei der Prozessierung der Daten verwendeten Filterla¨nge ab. Hierbei werden sowohl die
Daten des Laseraltimeters als auch die Vertikalbeschleunigung mit derselben Filterla¨nge
hochpassgeﬁltert (vgl. Abschnitt 4.1.1). Da fu¨r die Prozessierung der Daten eine Filterla¨nge
von 100 m verwendet wurde, wurden die großen Auslenkungen des Flugzeugs automatisch
aus dem Signal des Laseraltimeters herausgeﬁltert. Filterla¨ngen gro¨ßer als 100 m erweisen
sich daher als ungeeignet. Die Verwendung deutlich kleinerer Filterla¨ngen wu¨rde hingegen
dazu fu¨hren, dass breite Presseisru¨cken aus dem Signal des Laseraltimeters entfernt wu¨rden.
Bei Verwendung einer Filterla¨nge von 100 m bleiben die hochfrequenten Schwankungen der
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Laufwegsverla¨ngerung ΔL erhalten, allerdings ist deren Amplitude deutlich geringer. Zur
Beurteilung der ho¨herfrequenten Anteile wird ΔL nun ebenfalls mit einer Filterla¨nge von
100 m hochpassgeﬁltert. Dieser Anteil wird im Folgenden als ΔL100m bezeichnet (vgl. Ta-
belle 4.1). Die sich ergebenden Auslenkungen werden maßgeblich durch die Intensita¨t der
Turbulenz, welche einen großen Einﬂuss auf Roll- und Nickwinkel ausu¨bt, und die Flugho¨he
bestimmt. Es ergeben sich fu¨r ΔL100m Maximalwerte von zumeist nur wenigen cm. In Ein-
zelfa¨llen ko¨nnen allerdings Werte bis zu 13.5 cm (19. April 2005) auftreten. Es liegen somit
alle Werte unter der zur Detektierung eines Presseisru¨ckens erforderlichen Mindestho¨he
der Rauigkeitselemente auf der Meereisoberﬂa¨che (vgl. Abschnitt 4.1.2). Der oberhalb der
Messgenauigkeit des Laseraltimeters liegende Anteil der verbleibenden Auslenkungen liegt
in den meisten Fa¨llen unter 1%. Eine Ausnahme hiervon bilden die Messﬂu¨ge vom 5. April
1998 (ARTIST, im Bereich der Framstrasse) und vom 19. April 2005 (SVALEX, ebenfalls
Framstrasse). In diesen Fa¨llen liegen 16.51% bzw. 8.37% von ΔL100m oberhalb der Mess-
genauigkeit des Laseraltimeters. Der hohe Anteil ist in diesen Fa¨llen durch die Intensita¨t
der Turbulenz zu erkla¨ren.











Abbildung 4.16: Mit der Frequenz ν (= 1
λ
) gewichtete Varianzspektren Sh(ν) der Lauf-
wegsverla¨ngerung ΔL und der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Die Spektren unterscheiden
sich um mindestens eine Zehnerpotenz voneinander und ko¨nnen somit gut voneinander
getrennt werden. Alle Strukturen, die la¨nger als 100 m sind, wurden bei der Prozessierung
der Daten des Laseraltimeters entfernt (gestrichelte rote Linie).
Der Eﬀekt der Winkelvariationen und der hieraus resultierenden Laufwegsverla¨ngerung
ΔL spielt somit bei der Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie auf Skalen ≤ 100
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m eine stark untergeordnete Rolle. Insbesondere der Einfluss auf die Bestimmung der sta-
tistischen Momente der Meereisoberfla¨chentopographie (vgl. Abschnitt 4.7), mit denen im
Rahmen dieser Arbeit der Impulstransferkoeffizient parametrisiert wird, ist auf Skalen bis
100 m vernachla¨ssigbar. Allerdings ko¨nnen die durch Laufwegsverla¨ngerungen verursachten
Variationen der Meereisoberfla¨chentopographie von nur wenigen cm daru¨ber entscheiden,
ob ein Rauigkeitselement als Presseisru¨cken detektiert wird. Insbesondere bei Flu¨gen in
gro¨ßerer Ho¨he und bei großer Intensita¨t der Turbulenz kann ein solcher Effekt auftreten.
Es ist allerdings davon auszugehen, dass dieser Effekt in den meisten Fa¨llen eine unter-
geordnete Rolle spielt, da die im Signal des Laseraltimeters verbleibenden Schwankungen
meist unter der vertikalen Messgenauigkeit von 2 cm liegen. Trotz dieser Ergebnisse wurde
eine Korrektur der durch Winkelvariationen verursachten Laufwegsa¨nderungen fu¨r die im
Rahmen dieser Arbeit verwendeten Daten vorgenommen.
Der Einfluss der Szintillation (Fluktuationen des lokalen Brechungsindex aufgrund tem-
peraturbedingter Dichteschwankungen) auf die Laseraltimetermessungen kann ebenfalls
vernachla¨ssigt werden, da dieser nur bei großen Temperaturschwankungen einen deutli-
chen Einfluss auf die Varianz der Laseraltimetermessungen hat. Die durch Szintillation
verursachten Fehler liegen unterhalb der Messgenauigkeit des Laseraltimeters.
4.1.4 Bestimmung der Eisru¨ckenparameter
Die mit Hilfe des Rayleigh-Kriteriums (vgl. Abschnitt 4.1.2) identifizierten Presseisru¨cken
ermo¨glichten die Ableitung einer Reihe von Eisru¨ckenparametern. Die entscheidenden,
einen Presseisru¨cken charakterisierenden Parameter sind hierbei die Ru¨ckenho¨he HR sowie
der Ru¨ckenabstand XR. Die Bestimmung der Eisru¨ckenparameter erfolgte ohne Vorgabe
eines Mindestabstandes der Presseisru¨cken voneinander. Abbildung 4.17 zeigt die beobach-
teten Verteilungen von HR und XR fu¨r die analysierten Flugtage in Form von Boxplots.
Systematische Unterschiede zwischen den einzelnen Regionen lassen sich in den Ergebnis-
sen nicht nachweisen. Dabei ist allerdings zu beachten, dass es aufgrund unterschiedlicher
Eisregime innerhalb einer Region zu teilweise deutlichen Unterschieden der Eisru¨ckenpa-
rameter kommt. Ein Beispiel hierfu¨r ist z. B. der durch eine deutliche Zunahme der Eis-
rauigkeit von Su¨d nach Nord gepra¨gte Messflug vom 16. Ma¨rz 1998, der im Bereich des
Storfjords durchgefu¨hrt wurde. Fu¨r diesen Messflug wurden bereits von Garbrecht (2002)
und Garbrecht et al. (2002) mittlere Ru¨ckenho¨hen He bzw. mittlere Ru¨ckenabsta¨nde δxe
bestimmt.
Untersuchungen von Wadhams (1980) und Wadhams et al. (1992) zeigen, dass sich die Ver-
teilung der Presseisru¨ckenho¨hen in der Arktis durch eine Exponentialverteilung beschreiben
la¨sst:
p(HR;h0, λH) = λH exp[−λH(HR − h0)] , HR > h0 (4.6)
Die Verteilungsfunktion ist abha¨ngig von der Mindestho¨he h0, ab der ein Rauigkeitselement
als Presseisru¨cken identifiziert wird, sowie von einem Parameter λH , der als die Inverse der
Standardabweichung der Presseisru¨ckenho¨henverteilung definiert ist. Die mittlere Ho¨he der
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Abbildung 4.17: Regionale Variabilita¨t der Eisru¨ckenparameter HR (links) und XR fu¨r die
im Rahmen dieser Arbeit untersuchten Regionen in Form von Boxplots. Die durchgezogene
waagerechte Linie in der Mitte jeder Box markiert dabei den Median, wa¨hrend die Grenzen
der Box das 1. (25 %) bzw. das 3. (75 %) Quartil bezeichnen. Die durchgezogenen vertikalen
Linien ober- und unterhalb der Box kennzeichnen die Streuung des gesamten Datensatzes.
Punkte, die sich außerhalb dieses Bereichs befinden, sind durch offene Kreise als Ausreißer
gekennzeichnet. Diese befinden sich weiter als das Eineinhalbfache des Abstandes zwischen
1. und 3. Quartil vom oberen bzw. unteren Ende der Box entfernt. Die drei Messgebiete
Framstraße, Barentssee und Storfjord sind durch F, B und S gekennzeichnet.
Fu¨r die im Rahmen dieser Arbeit analysierten Flugabschnitte wurde ein Vergleich der em-
pirischen mit den theoretischen Wahrscheinlichkeitsdichten der Ru¨ckenho¨hen HR durch-
gefu¨hrt. Der Vergleich der empirischen Ha¨ufigkeiten mit der Exponentialverteilung nach
Wadhams ist fu¨r eine Mindestho¨he h0 von 20 cm in Abbildung 4.18 dargestellt.
Die Untersuchung der ermittelten Ha¨ufigkeitsdichteverteilungen der Presseisru¨ckenho¨hen
HR zeigt fu¨r alle Flugabschnitte eine Korrelation zwischen Messung und Modell von r
2 >
0.87. Die Ergebnisse besta¨tigen somit, dass sich die Verteilung der Ru¨ckenho¨hen HR fu¨r
Meereisoberfla¨chen mit stark voneinander abweichenden Eigenschaften durch eine Expo-
nentialverteilung beschreiben lassen. Das gilt sowohl fu¨r sehr raues Meereis (z. B. 14. Ma¨rz
1998) als auch fu¨r relativ ebenes Meereis mit nur wenigen Presseisru¨cken (z. B. 16. Ma¨rz
2007). Die fu¨r die einzelnen Tage ermittelten Verteilungen der Ru¨ckenho¨he HR weisen fu¨r
alle Flu¨ge a¨hnliche Werte der Schiefe µ3 auf, wa¨hrend sie in bezug auf die Kurtosis µ4
teilweise deutliche regionale Unterschiede aufweisen. Der Modalwert der Verteilung liegt in
allen Fa¨llen bei den niedrigsten Ru¨ckenho¨hen HR, wobei dieses Verhalten im Fall relativ
ebener Meereisoberfla¨chen besonders deutlich ausgepra¨gt ist. Raue Meereisoberfla¨chento-
pographien weisen eine gleichma¨ßigere Verteilung der Ru¨ckenho¨hen HR auf. Die Ergebnisse
zeigen, dass der Ensemblemittelwert der Ru¨ckenho¨he He fu¨r stark voneinander abweichende
Verteilungen a¨hnliche Werte aufweisen kann und daher nur bedingt zur Charakterisierung
der Meereisoberfla¨chentopographie geeignet ist. Ein Beispiel hierfu¨r sind z. B. die Vertei-
lungen vom 19. April 2005 und vom 25. Ma¨rz 2007 (beide Framstraße). Noch deutlicher
ist dies allerdings beim Vergleich von ku¨rzeren Profilsegmenten zu erkennen.
Die Korrelation zwischen Messung und Modell weist nur eine leichte Sensitivita¨t gegenu¨ber
der verwendeten Mindestho¨he h0 auf. Oberhalb von 0.6 m werden in einigen Bereichen
allerdings nur noch wenige Presseisru¨cken detektiert (in Fa¨llen mit relativ ebenem Meereis,
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bei der Wahl der Mindestho¨he h0 darstellt.
Die Verteilung der Ru¨ckenabsta¨nde XR la¨sst sich nach Hibler et al. (1972) ebenfalls durch
eine Exponentialverteilung beschreiben:
p(XR;h0, λX) = λX exp(−λXXR) , HR > h0 (4.7)
Es sind λX die Inverse des mittleren Ru¨ckenabstandes und h0 die bei der Detektierung der
Presseisru¨cken mit dem Rayleigh-Kriterium verwendete Mindestho¨he h0.
Abbildung 4.19 zeigt die Verteilungen der gemessenen Ru¨ckenabsta¨nde XR sowie die aus
den Messungen des Laseraltimeters bestimmten theoretischen Verteilungen fu¨r alle im Rah-
men dieser Arbeit analysierten Messflu¨ge.
Es ergibt sich fu¨r alle Flugabschnitte eine Korrelation der Modelle mit den Messungen
von r2 > 0.79. Die schlechteste U¨bereinstimmung ergibt sich dabei fu¨r den am 16. Ma¨rz
2007 im Bereich des Storfjords durchgefu¨hrten Messflug. Dieser war durch relativ ebenes
Meereis mit nur wenigen Presseisru¨cken geringer Ho¨he gepra¨gt (vgl. Abbildungen 4.22 und
4.23).
Fu¨r einige der analysierten Profile zeigte sich, dass die kleinen Ru¨ckenabsta¨nde XR sig-
nifikant ha¨ufiger beobachtet wurden als dies bei einer zufa¨lligen Verteilung der Press-
eisru¨cken u¨ber das Profil der Fall wa¨re (z. B. am 14. Ma¨rz 1998). Die Ursache fu¨r dieses
Verhalten liegt darin begru¨ndet, dass Presseisru¨cken nicht statistisch homogen u¨ber die
Meereisoberfla¨che verteilt sind, sondern bevorzugt Haufen bilden (Lensu, 1995). Eine in-
homogene Verteilung der Presseisru¨cken ist charakteristisch fu¨r alle analysierten Profile der
Meereisoberfla¨chentopographie. Da sich die Presseisru¨cken aufgrund ihres Entstehungspro-
zesses ha¨ufig an Schollenra¨ndern befinden, ist allerdings zu beachten, dass die Verteilung
der Ru¨ckenabsta¨nde XR auch von der Schollengro¨ße abha¨ngt. Zusa¨tzlich ist zu beachten,
dass es aufgrund des Auftretens gro¨ßerer Bereiche offenen Wassers wa¨hrend der Messflu¨ge
dazu kommen kann, dass nicht bei allen Verteilungen der Modalwert bei den kleinsten
Ru¨ckenabsta¨nden XR liegt (z. B. fu¨r den 20. Ma¨rz 2007). Da eine solche Verteilung durch
eine Exponentialverteilung nicht exakt beschrieben werden kann, ergibt sich eine etwas
schlechtere U¨bereinstimmung zwischen gemessenen und berechneten Ha¨ufigkeitsdichtever-
teilungen. Dieser Effekt tritt besonders in der Eisrandzone und in von Polynjen gepra¨gten
Gebieten auf.
Im Gegensatz zu den Presseisru¨ckenho¨hen HR zeigt die Korrelation zwischen Messung und
Modell fu¨r die Presseisru¨ckenabsta¨nde XR eine Abnahme mit zunehmender Mindestho¨he
h0.
Schiefe µ3 und Kurtosis µ4 der Verteilungen weisen aufgrund verschiedener Eisregime in-
nerhalb der einzelnen Regionen teilweise deutliche Unterschiede auf.
Zusammenfassend la¨sst sich feststellen, dass sich die aus den Daten des Laseraltimeters
bestimmten Ha¨ufigkeitsdichteverteilungen der Ru¨ckenho¨he HR und des Ru¨ckenabstandes
XR durch die Gleichungen (4.6) bzw. (4.7) gut approximieren lassen. Es zeigt sich eine gute
U¨bereinstimmung zwischen empirischen und theoretischen Ha¨ufigkeitsdichteverteilungen.
Dabei ist allerdings zu beachten, dass die Daten des Laseraltimeters eindimensional sind
und daher nur die Bestimmung der Ru¨ckenho¨hen HR und Ru¨ckenabsta¨nde XR in einer
Schnittebene erlauben.
Mit Hilfe der Parameter HR und XR ko¨nnen, wie bereits in Garbrecht (2002) dargestellt,
die Ensemblemittelwerte der Presseisru¨ckenho¨he He und des Presseisru¨ckenabstandes δxe
bestimmt werden. Der Eisru¨ckenparameter He ergibt sich dabei als mittlere Ho¨he aller
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in einem Segment bestimmter La¨nge detektierter Presseisru¨cken (vgl. Abbildung 4.12),
wa¨hrend sich der Parameter δxe als Quotient aus der La¨nge des betreﬀenden Segments









































Abbildung 4.20: Eisru¨ckenparameterHe (links) und δxe. Das Beispiel zeigt einen von Su¨den
nach Norden verlaufenden Flugabschnitt im Bereich des Storfjords vom 16. Ma¨rz 1998. Alle
Segmente weisen einen Anteil oﬀenen Wassers ≤ 2% auf.
Dabei stehen N fu¨r die Anzahl der im Segment detektierten Presseisru¨cken und LSeg fu¨r
die La¨nge dieses Segments. Das Konzept macht daher keine Aussage u¨ber die Breite der
Presseisru¨cken.
Einen weiteren wichtigen Eisru¨ckenparameter stellt das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae dar.
Dabei handelt es sich um den Quotienten von mittlerer Ru¨ckenho¨he He und mittlerem





Das in Abbildung 4.20 dargestellte Beispiel zeigt einen Flugabschnitt vom 16. Ma¨rz 1998,
der im Bereich des Eingangs des Storfjords in einer Ho¨he von 25 ± 5 m landwa¨rts geﬂo-
gen wurde. Eine vergleichbare Untersuchung wurde bereits durch Garbrecht et al. (2002)
durchgefu¨hrt. Dabei wurden allerdings andere Werte fu¨r die La¨nge der Mittelungsintervalle
sowie fu¨r die zur Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie festzulegende Filterla¨nge
verwendet.
Der Beginn des dargestellten Flugabschnitts liegt im Bereich der Eiskante im su¨dlichen
Teil des Storfjords. Die an diesem Tag vorherrschende aufeisige Stro¨mung (vgl. Abbildung
3.3) fu¨hrte im no¨rdlichen Bereich des Messgebiets zu einer starken Pressung des Meereises
gegen die Ku¨ste von Svalbard, so dass es zu einer deutlichen Zunahme der Eisrauigkeit
von Su¨d nach Nord kam. Dementsprechend traten im no¨rdlichen Bereich gro¨ßere Werte der
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mittleren Presseisru¨ckenho¨heHe auf, als dies im su¨dlichen Bereich des Messgebietes der Fall
war (Zunahme der Werte von 40 auf 60 cm). Die Zunahme der Eisrauigkeit von Su¨d nach
Nord hatte außerdem zur Folge, dass es zu einer Abnahme des mittleren Ru¨ckenabstandes
δxe kam (von Werten um 20 m im Su¨den auf Werte von unter 10 m im Norden).
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Abbildung 4.21: Mittlere Ru¨ckenho¨he He (links) und mittlerer Ru¨ckenabstand δxe fu¨r
verschiedene Werte der Mindestho¨he h0. Der dargestellte Flugabschnitt entspricht dem in
Abbildung 4.20. Die Farbskala gibt die Anzahl der im jeweiligen Proﬁlsegment detektierten,
von der verwendeten Mindestho¨he h0 abha¨ngigen, Presseisru¨cken an.
Die Eisru¨ckenparameter He und δxe weisen eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der fu¨r die
Detektierung von Presseisru¨cken verwendeten Mindestho¨he h0 auf. Abbildung 4.21 zeigt
die mittlere Ru¨ckenho¨he He und den mittleren Ru¨ckenabstand δxe fu¨r verschiedene Werte
der Mindestho¨he h0.
4.1.5 Einﬂuss der Filterla¨nge auf die Bestimmung der Eisru¨cken-
parameter
In diesem Abschnitt wird dargestellt, welchen Einﬂuss die bei der Bestimmung der Meereis-
oberﬂa¨chentopographie verwendete Filterla¨nge Λ auf die Bestimmung der Eisru¨ckenpara-
meter hat (vgl. Abschnitt 4.1.1).
Mittlere Ru¨ckenho¨he
Fu¨r die Bestimmung des Referenzniveaus Hrmin ko¨nnen Filterla¨ngen bis 100 m gewa¨hlt
werden (vgl. Abschnitt 4.1.1). Die Grenze von 100 m ist dadurch bedingt, dass alle Struk-
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turen, die la¨nger als 100 m sind, bereits aus den Daten des Laseraltimeters herausgefil-
tert wurden. Es soll nun der Einfluss der Filterla¨nge auf die Bestimmung der mittleren
Ru¨ckenho¨he He untersucht werden. Dabei werden Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50 und 100
m verwendet. Eine Filterla¨nge von 50 m bedeutet dabei, dass das Referenzniveau Hrmin be-
stimmende lokale Minimum aus einem 100 m langen Bereich, dessen Mitte der betrachtete
Punkt darstellt, stammt (vgl. Abschnitt 4.1.1). Die Ergebnisse dieser Sensitivita¨tsstudie
sind in Abbildung 4.22 dargestellt. Die Zahlen stehen dabei fortlaufend fu¨r die Flugtage
der verschiedenen Messkampagnen. So bezeichnet 1 den 14. Ma¨rz 1998, wa¨hrend z. B. 7
fu¨r den 13. April 2005 steht (vgl. Tabelle 4.1).





















Abbildung 4.22: Mittlere Ru¨ckenho¨he He der detektierten Presseisru¨cken fu¨r verschiede-
ne Filtereinstellungen bei der Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie. Dargestellt
sind die Ergebnisse fu¨r Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50 und 100 m. Es sind nur Segmente
mit einem Anteil offenen Wassers ≤ 2% dargestellt. Die Zahlen stehen fu¨r die Flugtage der
verschiedenen Kampagnen.
Die Ergebnisse zeigen eine deutliche Abha¨ngigkeit der mittleren Ru¨ckenho¨he He von der
verwendeten Filterla¨nge. Die Streuung der Werte ha¨ngt dabei von der Rauigkeit der Meereis-
oberfla¨che ab. Fu¨r relativ glatte Meereisoberfla¨chen ergibt sich nur eine geringe Streuung
der Werte. Dieser Effekt ist besonders deutlich am 16. Ma¨rz 2007 (10) zu erkennen. Die
Streuung der Werte betra¨gt hier weniger als 10 cm. Bei glattem Meereis sind die das Re-
ferenzniveau Hrmin bestimmenden lokalen Minima auf a¨hnlichem Niveau, da das Meereis
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zwischen den vereinzelt auftretenden Presseisru¨cken relativ glatt ist. Im Gegensatz dazu
ergeben sich fu¨r raues Meereis zum Teil Streuungen von mehr als 30 cm. Dieser Effekt ist
z. B. am 27. Ma¨rz 1998 (3) zu erkennen.
Insgesamt la¨sst sich eine deutliche Zunahme der Werte von He mit zunehmender Filterla¨nge
Λ erkennen. Dieser Effekt ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass das Referenzniveau Hrmin (die-
ses berechnet sich als gleitendes Minimum) bestimmende lokale Minimum von HSur,ohne fu¨r
einen immer breiteren Bereich bestimmt wird. So wird bei einer Filterla¨nge von Λ = 100 m
das lokale Minimum aus einem Bereich von 50 m links- und rechtsseitig des betrachteten
Punktes als Referenzniveau verwendet. In den meisten Fa¨llen fu¨hrt dies zu einem gerin-
geren Wert des lokalen Minimums, was wiederum zur Abnahme von Hrmin und somit zu
einer Zunahme der Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie fu¨hrt. Die durch das Rayleigh-
Kriterium detektierten Presseisru¨cken weisen somit auch eine gro¨ßere Ho¨he auf. Es kann
allerdings unter bestimmten Umsta¨nden auch bei Verwendung gro¨ßerer Filterla¨ngen zu
einer Verringerung der Werte der mittleren Ru¨ckenho¨he He kommen. Dieser Effekt tritt
fu¨r den Fall glatter Meereisoberfla¨chen mit nur wenigen Presseisru¨cken auf. Aufgrund des
bereits erwa¨hnten Effekts der Zunahme der Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie mit
zunehmender Filterla¨nge, kann es in diesen Fa¨llen passieren, dass Rauigkeitselemente, die
bei einer Filterla¨nge von z. B. 50 m knapp unter der Mindestho¨he von 20 cm liegen bei
einer Filterla¨nge von 100 m als zusa¨tzliche Ru¨cken detektiert werden. Da die zusa¨tzlich
detektierten Presseisru¨cken aber nur knapp u¨ber der Mindestho¨he liegen, ko¨nnen sie den
Mittelwert der Ho¨hen aller in einem Segment detektierten Presseisru¨cken negativ beein-
flussen. Dieser Effekt kann allerdings in den meisten Fa¨llen durch die Zunahme der Ho¨hen
der u¨brigen Ru¨cken kompensiert werden. Lediglich bei sehr glattem Meereis ist der Ef-
fekt durch zusa¨tzlich detektierte Ru¨cken gro¨ßer als der durch die Zunahme der Ho¨he der
Meereisoberfla¨chentopographie.
Die Verwendung einer großen Filterla¨nge kann in einigen Fa¨llen dazu fu¨hren, dass eini-
ge vorher als Presseisru¨cken detektierte Rauigkeitselemente nicht mehr als solche durch
das Rayleigh-Kriterium erkannt werden. Dieser Effekt ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass bei
zunehmender Filterla¨nge immer breitere Strukturen vorhanden sind, so dass in manchen
Fa¨llen die Ho¨he eines Rauigkeitselementes in Bezug auf seine Umgebung nicht mehr aus-
reichend ist (es mu¨ssen sich im betrachteten Bereich Punkte finden lassen, deren Ho¨he
kleiner als die Ha¨lfte der Ho¨he des betrachteten Rauigkeitselements ist), um als Press-
eisru¨cken detektiert zu werden. Die Zunahme der Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie
mit zunehmender Filterla¨nge bestimmt maßgeblich die Zunahme der Werte der mittleren
Ru¨ckenho¨he He (vgl. Abbildung 4.8).
Die Abnahme der mittleren Ru¨ckenho¨heHe mit abnehmender Filterla¨nge ist darauf zuru¨ck-
zufu¨hren, dass immer mehr kleine Strukturen entstehen, die als Presseisru¨cken detektiert
werden. Kleine Filterla¨ngen haben bei breiteren Strukturen den Effekt, dass die Ho¨he des
lokalen Maximums der Topographie sta¨rker abnimmt als die Ho¨he der Seitenpunkte. Da-
durch kann es in einigen Fa¨llen sogar dazu kommen, dass eine Struktur nicht mehr als
Presseisru¨cken detektiert wird. Es werden bei abnehmender Filterla¨nge zunehmend lokale
Minima beru¨cksichtigt, so dass in diesem Fall breite, zerfaserte Presseisru¨cken mehrfach de-
tektiert werden ko¨nnen. Bei der Wahl einer zu kleinen Filterla¨nge werden große Rauigkeits-
elemente nicht mehr beru¨cksichtigt. Aus diesem Grund sollte die Filterla¨nge mindestens
im Bereich der breitesten Rauigkeitselemente liegen.
Die Ergebnisse zeigen, dass die aus der Meereisoberfla¨chentopographie bestimmten Press-
eisru¨cken eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwendeten Filterla¨nge aufweisen. Die-
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se Sensitivita¨t gegenu¨ber den Filtereinstellungen erweist sich als Einschra¨nkung bei der
Verwendung des Formwiderstandskonzeptes (vgl. Abschnitt 2.2.2). Der Einfluss der Fil-
terla¨nge auf die mit dem Formwiderstandskonzept bestimmten Impulstransferkoeffizienten
wird in Abschnitt 4.5 dargestellt.
Mittlerer Ru¨ckenabstand
Nachdem bereits gezeigt wurde, dass die mittlere Ru¨ckenho¨he He eine deutliche Sensiti-
vita¨t gegenu¨ber der verwendeten Filterla¨nge aufweist, wird diese Untersuchung nun fu¨r
den mittleren Ru¨ckenabstand δxe durchgefu¨hrt. Fu¨r die Detektierung der Presseisru¨cken
wurde dabei ebenfalls eine Mindestho¨he h0 von 20 cm verwendet. Abbildung 4.23 zeigt
die sich fu¨r Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50 und 100 m ergebenden Werte des mittleren
Ru¨ckenabstandes δxe. Dabei wurden nur Segmente, die einen Anteil offenen Wassers ≤ 2%
aufweisen, beru¨cksichtigt.
Die Werte des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe reichen dabei von weniger als 10 m (z. B.
am 14. Ma¨rz 1998 su¨dlich der Insel Edgeøya (1)) im Fall rauer Meereisoberfla¨chen bis zu
Werten von teilweise deutlich u¨ber 40 m (z. B. am 16. Ma¨rz 2007 im Bereich des Storfjords
(10)) fu¨r relativ ebenes Meereis.
Die Ergebnisse belegen die starke Abha¨ngigkeit des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe von
der verwendeten Filterla¨nge. Dabei ergibt sich mit Ausnahme glatter Meereisoberfla¨chen
eine Abnahme des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe bei abnehmender Filterla¨nge. Die Ursa-
che fu¨r dieses Verhalten liegt darin begru¨ndet, dass bei abnehmender Filterla¨nge zerfaserte
Presseisru¨cken mehrfach detektiert werden. Eine Ausnahme hiervon ergibt sich fu¨r glat-
te Meereisoberfla¨chen. Die sich aus der Abnahme der Filterla¨nge ergebende Reduzierung
der Profilho¨hen fu¨hrt dazu, dass einige Rauigkeitselemente nicht mehr als Presseisru¨cken
detektiert werden. Aufgrund der komplexen Struktur der Presseisru¨cken und den sich aus
der Verwendung des Rayleigh-Kriteriums ergebenden Effekten ist die Festlegung der Fil-
terla¨nge nicht eindeutig. Diese sollte allerdings so gewa¨hlt werden, dass auch die breitesten
Presseisru¨cken beru¨cksichtigt werden.
Die wesentlichen, die Sensitivita¨t der Eisru¨ckenparameter gegenu¨ber der verwendeten Fil-
terla¨nge bestimmenden Faktoren sind:
• Mit abnehmender Filterla¨nge kommt es zu einer Reduzierung der Ho¨he der Meereis-
oberfla¨chentopographie aufgrund des Herausfilterns breiter Strukturen → Abnahme
der Ho¨he der Rauigkeitselemente→ durch das Hervorheben kleinerer Strukturen wer-
den mehr Rauigkeitselemente als Presseisru¨cken detektiert, wa¨hrend andere Struk-
turen teilweise die erforderliche Mindestho¨he h0 nicht mehr erreichen
• Mit zunehmender Filterla¨nge bestimmt sich das ReferenzniveauHrmin aus lokalen Mi-
nima eines immer breiteren Bereichs → durch tieferliegendes Referenzniveau Hrmin
kommt es zur Erho¨hung der Meereisoberfla¨chentopographie → Zunahme der mittle-
ren Ru¨ckenho¨he He → durch Zunahme der Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie
erfu¨llen einige Rauigkeitselemente das Rayleigh-Kriterium nicht mehr
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Abbildung 4.23: Mittlerer Ru¨ckenabstand δxe der detektierten Presseisru¨cken fu¨r verschie-
dene Filtereinstellungen bei der Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Darge-
stellt sind die Ergebnisse fu¨r Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50 und 100 m.
Eine eindeutige Bestimmung der Presseisru¨cken aus den Daten das Laseraltimeters ist nicht
mo¨glich, da diese immer von einer Reihe von Parametern abha¨ngig ist. Die Verwendung
des Ru¨ckenkonzepts erfordert immer die Festlegung eines Referenzniveaus Hrmin sowie die
Vorgabe einer zur Detektierung eines Rauigkeitselementes als Presseisru¨cken erforderli-
chen Mindstho¨he h0. Dabei ist zusa¨tzlich zu beachten, dass diese Parameter eigentlich in
Abha¨ngigkeit vom jeweiligen Eisregime gewa¨hlt werden sollten. Fu¨r die im Rahmen die-
ser Arbeit analysierten Proﬁle wurde eine Filterla¨nge von Λ = 10 m verwendet, da diese
ausreicht, um auch die breiten Ru¨cken zu beru¨cksichtigen. Abbildung 4.24 demonstriert
anhand eines 200 m langen Proﬁlausschnitts der Meereisoberﬂa¨chentopographie die von
der Wahl der Filterla¨nge abha¨ngigen Eﬀekte bei der Detektierung von Presseisru¨cken.
Eine Filterla¨nge von Λ = 10 m erweist sich als der physikalisch sinnvollste Wert, da in
diesem Fall nur die fu¨r den Formwiderstand relevanten Strukturen beru¨cksichtigt werden.
Filterla¨ngen von weniger als 10 m erwiesen sich als nicht geeignet, da in diesen Fa¨llen die
Maxima eines breiten Presseisru¨ckensegels mehrfach durch das Rayleigh-Kriterium detek-
tiert werden.
Aufgrund der Komplexita¨t der als Presseisru¨cken in Frage kommenden Strukturen existiert
in der Literatur keine einheitliche Deﬁnition eines Presseisru¨ckens. Die Bestimmung der
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Presseisru¨cken bleibt damit aus den genannten Gru¨nden letztlich immer subjektiv. Es wird
daher im Rahmen dieser Arbeit versucht, den Impulstransferkoeﬃzienten mit statistischen
Gro¨ßen der Meereisoberﬂa¨chentopographie zu parametrisieren. Das hat den Vorteil, dass
die Filterla¨nge zur Trennung der aus Flugzeugbewegung und Meereisrauigkeit resultieren-
den Frequenzanteile den einzigen festzulegenden Parameter darstellt (Abschnitt 4.1.1).




















































































Abbildung 4.24: Ausschnitt der Meereisoberﬂa¨chentopographie vom 14. Ma¨rz 1998. Die
Abbildung zeigt die von der Wahl der Filterla¨nge abha¨ngigen Eﬀekte bei der Detektierung
der Presseisru¨cken. Dargestellt sind die Ergebnisse fu¨r Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50
und 100 m. Die durch das Rayleigh-Kriterium identiﬁzierten Presseisru¨cken sind als rote
Balken dargestellt.
4.2 Bestimmung der Obukhov-La¨nge aus den Flug-
zeugmessungen
Eine wichtige Voraussetzung zur Beurteilung turbulenter Austauschprozesse ist die Kennt-
nis der atmospha¨rischen Schichtung zum Zeitpunkt der Messungen. Diese wird durch die
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Obukhov-La¨nge L (vgl. Abschnitt 2.1) charakterisiert.































Abbildung 4.25: Aus den Flugzeugmessungen bestimmte Werte der Obukhov-
Stabilita¨tsla¨nge L in Messho¨he. Dargestellt sind alle Fa¨lle fu¨r die |L| ≤ 1000 m gilt.
Die A¨nderung der Meereiskonzentration wa¨hrend eines Messfluges resultiert in teilweise
deutlichen A¨nderungen der Werte der Obukhov-La¨nge L auf kurzen Distanzen.
Die Bestimmung der Obukhov-La¨nge L in Messho¨he erfolgte unter Verwendung von Glei-
chung (2.16), wobei die u¨ber 10 km lange Flugabschnitte gemittelten Werte der virtuellen
potentiellen Temperatur Θv, der Schubspannungsgeschwindigkeit u∗ und des turbulenten
Wa¨rmestroms w′Θ′v verwendet wurden. Die aus den Flugzeugmessungen bestimmten Werte
der Obukhov-La¨nge L sind fu¨r |L| ≤ 1000 m (ausserhalb dieses neutrale Schichtungsbedin-
gungen beschreibenden Wertebereichs befinden sich 16.9% der Werte) in Abbildung 4.25
dargestellt.
Die aus den Flugzeugmessungen bestimmten Werte der Obukhov-La¨nge L belegen, dass
die Atmospha¨re u¨ber dem geschlossenen Meereis nicht in jedem Fall durch eine stabile at-
mospha¨rische Schichtung (diese entsteht normalerweise aufgrund der strahlungsbedingten
Abku¨hlung der Meereisoberfla¨che und der bei geringen Windgeschwindigkeiten nur schwach
ausgepra¨gten vertikalen Austauschprozesse) mit abwa¨rts gerichteten turbulenten Wa¨rme-
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ﬂu¨ssen gepra¨gt sein muss. Das Auftreten leicht labiler Schichtungsbedingungen u¨ber dem
arktischen Meereis wa¨hrend der Wintermonate konnte bereits durch Persson et al. (2002)
nachgewiesen werden.
In Abbildung 4.26 sind die Obukhov-La¨nge L, der turbulente Wa¨rmeﬂuss hf sowie die
potentielle Temperatur in Flugho¨he Θz und an der Meereisoberﬂa¨che ΘBoden fu¨r den Mess-
ﬂug vom 27. Ma¨rz 1998 dargestellt. Im Unterschied zu einer fru¨heren, durch Vihma et al.
(2005) durchgefu¨hrten, Analyse des Messﬂugs vom 27. Ma¨rz 1998 konzentriert sich diese
Analyse auf die Bestimmung der Obukhov-La¨nge L. Die Kenntnis dieser Gro¨ße ist fu¨r die
Extrapolation der aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeﬃzienten auf
das 10 m Niveau erforderlich (vgl. Abschnitt 4.3).








































































Abbildung 4.26: Obukhov-La¨nge L (oben), turbulenter Wa¨rmeﬂuss hf (Mitte) und poten-
tielle Temperatur in Flugho¨he Θz und an der Meereisoberﬂa¨che ΘBoden (unten) fu¨r den
Messﬂug vom 27. Ma¨rz 1998. Die Farbskala gibt die Flugho¨he (oben) bzw. den Anteil
oﬀenen Wassers (Mitte) an.
Die Ergebnisse vom 27. Ma¨rz 1998 belegen, dass auch u¨ber geschlossenem Meereis (Anteil
oﬀenen Wassers ≤ 2%) leicht labile atmospha¨rische Schichtung mit aufwa¨rts gerichteten
Wa¨rmeﬂu¨ssen von mehr als 10 W
m2
auftreten kann (der turbulente Wa¨rmeﬂuss kann mit
einer Messgenauigkeit von ±5 W
m2
bestimmt werden, vgl. Tabelle 3.1). Selbst der durch kom-
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paktes Meereis gepra¨gte westliche Teil des Messgebietes weist leicht labile Schichtungsbe-
dingungen mit aufwa¨rts gerichteten Wa¨rmeflu¨ssen auf. Dies la¨sst sich auch an den Werten
der potentiellen Temperatur erkennen, die in diesem Bereich sogar eine Abnahme mit der
Ho¨he zeigen (unterer Teil von Abbildung 4.26). Die Ursache hierfu¨r liegt in der Advektion
kalter Luft, die mit einem kra¨ftigen Ostwind in den Bereich der wa¨rmeren Barentssee ad-
vehiert wurde (vgl. Abbildung 3.3). Die gro¨ßten aufwa¨rts gerichteten Wa¨rmeflu¨sse treten
dabei im o¨stlichen Teil des Messgebietes auf. Dieser Bereich ist durch zahlreiche, von einer
du¨nnen Eisschicht bedeckte Rinnen gekennzeichnet. Die Existenz dieser Rinnen wird durch
die gemessene Intensita¨t des Laserechos besta¨tigt. Diese weist im Osten des Messgebietes
deutlich niedrigere Werte auf als dies im Westen der Fall ist (von etwa 200 rel. Einheiten
auf Werte von unter 100). Der Anteil offenen Wassers weist hingegen nur einen geringen
Anstieg von West nach Ost auf. Im westlichen Bereich, in dem das Meereis durch den
zu diesem Zeitpunkt bereits seit mehreren Tagen anhaltenden Ostwind gegen die Ku¨ste
von Svalbard gedru¨ckt wurde, liegen die Werte nur knapp u¨ber 0%, wa¨hrend in von Rin-
nen gepra¨gten Bereichen Werte um 2% auftreten. Aufgrund der zu diesem Zeitpunkt vor-
herrschenden meteorologischen Verha¨ltnisse wies das Meereis eine raue, durch zahlreiche
Presseisru¨cken gepra¨gte Oberfla¨che auf (vgl. die Abbildungen 4.22 und 4.23). Zusa¨tzlich
zur Intensita¨t des Laserechos lassen sich die Rinnen auch aus der mit dem Strahlungsther-
mometer Heimann KT4 gemessenen Oberfla¨chentemperatur bestimmen (Abbildung 4.27).
Die Genauigkeit der Messungen liegt dabei innerhalb von 1 K (Kottmeier, 1996). Wa¨hrend
die Oberfla¨chentemperatur in Bereichen mit geschlossener Meereisdecke Werte von unter
-10◦C aufweist, liegt sie im Bereich der Rinnen zwischen -6◦C (mit du¨nnem Neueis bedeckte
Rinnen) und -2◦C (offenes Wasser).


































Abbildung 4.27: Oberfla¨chentemperatur TS. Die Darstellung zeigt die mit dem Strahlungs-
thermometer Heimann KT4 bestimmte Oberfla¨chentemperatur fu¨r einen der am 27. Ma¨rz
1998 im Bereich der Barentssee durchgefu¨hrten Messflu¨ge. Die Peaks der Oberfla¨chentem-
peratur TS entstehen aufgrund der Existenz von Rinnen im Meereis.
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4.3. Extrapolation gemessener Impulstransferkoeffizienten auf ein
Referenzniveau
Die dargestellten Ergebnisse zeigen, dass das Meereis nicht in jedem Fall zur Abku¨hlung der
atmospha¨rischen Stro¨mung fu¨hren muss, sondern bei Kaltluftadvektion und/oder speziell
im Fall von du¨nnem Meereis (z. B. du¨nnes Eis in den Rinnen) sogar einen wa¨rmenden
Effekt auf die daru¨berliegende Luft haben kann. Dieser Effekt bleibt solange erhalten bis
sich eine Gleichgewichtstemperatur von Luft und Oberfla¨che einstellt.
Der beschriebene Effekt la¨sst sich teilweise auch an anderen Messtagen beobachten, wie z.
B. fu¨r den Messflug vom 20. April 2005 im Bereich des Storfjords.
Bei der Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten mu¨ssen daher sowohl stabile als auch
labile Schichtungsbedingungen beru¨cksichtigt werden.
4.3 Extrapolation gemessener Impulstransferkoeffizi-
enten auf ein Referenzniveau
Im Rahmen der Kampagnen ARTIST, SVALEX und IceSAR wurden mit dem Flugzeug
Polar 2 zeitgleich Messungen der Turbulenz und der Meereisoberfla¨chentopographie durch-
gefu¨hrt. Dabei wurden die meisten Flugabschnitte in Ho¨hen zwischen 30 und 50 m geflogen
(vgl. Abbildung 4.28). Derartige Flugzeugmessungen ko¨nnen schon allein aus Sicherheits-
gru¨nden nicht unterhalb von 20 m Ho¨he erfolgen. Zusa¨tzlich spielen auch die Wetterbedin-
gungen eine Rolle bei der Wahl der Mindestflugho¨he.
Die polare atmospha¨rische Grenzschicht unterscheidet sich stark von der in niedrigeren
Breiten. Die besondere Struktur der polaren Grenzschicht ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass
es aufgrund geringer Sonneneinstrahlung zu langen Perioden mit Abku¨hlung und damit zur
Entstehung von Inversionen kommt (Persson et al., 2002). Aufgrund dieser Bedingungen
kommt es zu einer, besonders in den Wintermonaten auftretenden Beeintra¨chtigung von
vertikalen Austauschprozessen u¨ber von Meereis bedeckten Gebieten. Der vertikale turbu-
lente Impulsfluss, d. h. der Austausch von Windgeschwindigkeiten zwischen verschiedenen
Ho¨hen, geht gegen Null. Auch ein vertikaler Austausch von Wa¨rme findet in der Inversions-
schicht kaum statt. In Bereichen offenen Wassers kommt es hingegen zu teilweise heftiger
Konvektion, die Wa¨rme und Feuchte in gro¨ßere Ho¨hen verteilt.
Bei den in den Messgebieten (vgl. Abschnitt 3.2) im Fru¨hjahr (die Messflu¨ge aller Kam-
pagnen fanden im Fru¨hjahr des betreffenden Jahres statt) typischerweise vorherrschenden
Grenzschichtho¨hen zwischen 100 und 200 m ko¨nnen die Flu¨sse und Impulstransferkoeffizi-
enten maximal bis zu einer Ho¨he von 10 m als ho¨henunabha¨ngig angesehen werden (eine
Ausnahme hiervon stellt z. B. der Messflug vom 27. Ma¨rz 1998 im Bereich der Barents-
see mit einer Grenzschichtho¨he zwischen 400 und 600 m dar (vgl. Temps im Anhang)).
In diesem bodennahen Bereich der Grenzschicht (Prandtl-Schicht) sind die turbulenten
Flu¨sse anna¨hernd ho¨henkonstant. Da das 10 m Niveau in Modellen sehr oft das unterste
Rechenniveau darstellt, werden die Impulstransferkoeffizienten meistens fu¨r dieses Niveau
angegeben. Dies bedeutet, dass die aus den turbulenten Flu¨ssen in Flugho¨he abgeleiteten
Impulstransferkoeffizienten cD,z (vgl. Abbildung 4.29) in das 10 m Niveau extrapoliert wer-
den mu¨ssen. Daru¨berhinaus werden die Impulstransferkoeffizienten zum Teil deutlich durch
die zum Zeitpunkt der Messungen vorherrschende thermische Schichtung der Atmospha¨re
beeinflusst, die stabil, neutral oder labil sein kann. Als Referenz werden jedoch immer die
Impulstransferkoeffizienten fu¨r neutrale Bedingungen im 10 m Niveau angegeben, die dann
auch in Modellen benutzt werden.
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Die Ho¨hen- und Schichtungskorrektur gemessener Impulstransferkoeffizienten wird oft un-
ter Anwendung der Monin-Obukhov-Theorie durchgefu¨hrt (vgl. Abschnitt 2.1). Da die
Monin-Obukhov-Theorie aber nur in der Prandtl-Schicht Gu¨ltigkeit besitzt, kann sie nicht
in allen Fa¨llen angewendet werden. Aus diesem Grund wird in dieser Arbeit zusa¨tzlich zur
Monin-Obukhov-Theorie eine Methode von Lu¨pkes (2008), die auf Basis der mit dem meso-
skaligen Modell METRAS erzielten Ergebnissen entwickelt wurde, verwendet. Fu¨r neutrale
Bedingungen wurde diese bereits in Garbrecht et al. (2002) dargestellt und angewendet.
Diese Methode besteht aus quasi-empirischen Beziehungen, die die Extrapolation des Im-
pulstransferkoeffizienten und der Obukhov-La¨nge L auf das 10 m Niveau ermo¨glichen.
































Abbildung 4.28: Mit dem Radarho¨henmesser gemessene Flugho¨he. Es handelt sich hierbei
um die Ho¨he in bezug auf die Meereisoberfla¨che. Dargestellt sind die Mittelwerte von 10
km langen Flugabschnitten. Die Symbole repra¨sentieren die einzelnen Flugtage.






Dabei sind u und v die gemessenen horizontalen Windkomponenten, und w die vertikale
Komponente. Abweichungen vom Mittelwert werden als u′, v′ und w′ dargestellt.
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Abbildung 4.29: Aus den turbulenten Flu¨ssen in Flugho¨he abgeleitetes cD,z. Es sind nur
die Abschnitte dargestellt, die maximal 2% offenes Wasser und eine Mindestwindgeschwin-
digkeit von 4 m
s
aufweisen. Die Farbskala gibt an, in welcher Ho¨he die turbulenten Flu¨sse
gemessen wurden. Die Fehlerbalken repra¨sentieren die doppelte Standardabweichung.
Die Bestimmung der turbulenten Impulsflu¨sse u′w′ bzw. v′w′ erfordert die Mittelung der
gemessenen Geschwindigkeitskomponenten u¨ber eine horizontale Distanz von 10 km. Diese
entspricht z. B. bei einer Flugzeuggeschwindigkeit von 65 m
s
einer Dauer von etwa zwei-
einhalb Minuten (ergibt bei einer Messfrequenz von 50 Hz eine horizontale Auflo¨sung von
1.3 m). Die Verwendung ku¨rzerer Mittelungszeiten wu¨rde zu einer deutlichen Zunahme der
statistischen Unsicherheiten bei der Bestimmung der turbulenten Impulsflu¨sse fu¨hren. Die
Genauigkeit von Turbulenzmessungen ist zusa¨tzlich von der Windgeschwindigkeit abha¨ngig
und ist ho¨her bei hohen Windgeschwindigkeiten. Es sollten daher nur Flugabschnitte in
die Betrachtung mit einbezogen werden, die ausreichend hohe Windgeschwindigkeiten auf-
weisen. Die Daten des Laseraltimeters sowie sa¨mtliche meteorologische Gro¨ßen werden
ebenfalls zu Mittelwerten u¨ber 10 km lange Flugabschnitte zusammengefasst.
Die aus den turbulenten Impulsflu¨ssen in Flugho¨he berechneten Impulstransferkoeffizien-
ten cD,z sind in Abbildung 4.29 dargestellt. Die Abbildung zeigt alle Werte des Impuls-
transferkoeffizienten cD,z, die einen Anteil offenen Wassers von maximal 2% sowie eine Min-
destwindgeschwindigkeit von 4 m
s
in Flugho¨he aufweisen. Diese Einschra¨nkungen ermo¨gli-
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chen die Vernachla¨ssigung des Einflusses von Konvektion u¨ber Rinnen im Meereis auf
die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten cD,z, sowie den Ausschluss von Fa¨llen mit
großen Messunsicherheiten. Aufgrund der gemachten Einschra¨nkungen entfallen alle Werte
des Fluges vom 5. April 1998, da alle Flugabschnitte einen Anteil offenen Wassers > 2%
aufweisen.
4.3.1 Neutrale Schichtung
Zur Extrapolation des in der Ho¨he z gemessenen cD wurde von Lu¨pkes (2008) ein Verfahren
entwickelt, das auf Rechnungen mit dem Modell METRAS beruht. Es ergab sich aus Mo-
della¨ufen, die mit unterschiedlichen fu¨r Meereis typischen Rauigkeitsla¨ngen durchgefu¨hrt
wurden, der folgende Zusammenhang:
cD,10 = cD,z ·
[




Abbildung 4.30: Mit dem Modell METRAS (Dreiecke) und Gleichung (4.12) berechnete
neutrale Impulstransferkoeffizienten als Funktion der Ho¨he (durchgezogene Linien). Dabei
wurden die 10 m-Werte aus den modellierten 10 m-Werten vorgegeben. Fu¨r a wurde in
allen 3 Fa¨llen, die sich nur durch die Rauigkeitsla¨nge z0 unterscheiden, ein Wert von 0.693
verwendet. Abbildung entnommen aus Garbrecht et al. (2002).
Es sind cD,10 der Impulstransferkoeffizient in 10 m Ho¨he und zp die Ho¨he des Referenzni-
veaus (z. B. zp = 10 m). Fu¨r a wurde ein Wert von 0.693 (neutrale Schichtung) verwendet.
Allerdings ist zu beachten, dass a zusa¨tzlich noch von der Grenzschichtho¨he zi abha¨ngig
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ist. Die Modellergebnisse zeigten aber, dass fu¨r 90 m < zi < 200 m a anna¨hernd konstant
und weitgehend unabha¨ngig von der Rauigkeitsla¨nge z0 ist (vgl. Abbildung 4.30).
4.3.2 Nichtneutrale Schichtung
Da Gleichung (4.12) nur fu¨r neutrale Schichtung gilt, soll nun eine entsprechende Bezie-
hung fu¨r nichtneutrale Bedingungen angegeben werden. Als Schichtungsparameter wird
hierbei die Obukhov-Stabilita¨tsla¨nge L verwendet (vgl. Abschnitt 2.1). Allerdings kann
nur in der Prandtl-Schicht das schichtungsabha¨ngige cD,z bei bekanntem L und unter Ver-
wendung der Profilfunktionen Ψ auf neutrale Werte umgerechnet werden. Daher ist es
erforderlich zuna¨chst die schichtungsabha¨ngigen Impulstransferkoeffizienten in 10 m Ho¨he
aus den Werten von cD,z im Messniveau zu erhalten. Hierzu wurde ebenfalls unter Anwen-
dung des Modells METRAS ein praktikables Verfahren angegeben. Es ist zu betonen, dass
es sich bei der im folgenden beschriebenen Methode lediglich um eine Na¨herung an die Mo-
dellergebnisse fu¨r spezielle Bedingungen handelt. Eine Herleitung einer allgemeingu¨ltigen
Beziehung wu¨rde den Rahmen dieser Arbeit u¨bersteigen und ist bisher in der Literatur
nicht gelungen. Auch steht eine Besta¨tigung durch Messergebnisse bisher aus.
Stabile Schichtung
Es gilt aus dem genannten Grund zuna¨chst die Impulstransferkoeffizienten auf das 10
m-Niveau zu extrapolieren und danach erst die schichtungsabha¨ngigen Impulstransfer-
koeffizienten in neutrale Werte umzurechnen. Der Vorteil dieser Vorgehensweise ist, dass
man im 10 m Niveau die u¨blichen Monin-Obukhov-Beziehungen zur Schichtungskorrektur
verwenden kann (vgl. Abschnitt 2.1).
Die Umsetzung dieser Methode erfordert Folgendes :
• eine Extrapolationsformel, in die die Schichtung eingeht
• Extrapolation der Obukhov-La¨nge auf das 10 m Niveau
Extrapolation der Obukhov-La¨nge auf das 10 m-Niveau
Die Modellrechnungen von Lu¨pkes (2008) zeigten, dass der Quotient L(z)
L10
eine lineare Funk-
tion der Ho¨he ist, wobei die Steigung der Geraden bs bei konstanter Grenzschichtho¨he
anna¨hernd unabha¨ngig von den sonstigen a¨ußeren meteorologischen Bedingungen war. Es
ergab sich daher der folgende Zusammenhang:
L10 =
L(z)
1.08− bs ·z , 250m > Lz > 40m, (4.13)
wobei bs = 0.008 m
−1 und L10 = 250 m fu¨r Lz ≥ 250 m. Diese extrapolierte Beziehung
la¨sst sich allerdings nur fu¨r den Fall schwach stabiler Schichtung anwenden.
cD-Extrapolation
Es ergab sich dann eine fu¨r die Extrapolation der vorliegenden Messungen praktikable









Da L10 auf 250 m limitiert ist, ergibt sich fu¨r neutrale Schichtung, bei der L nach ∞ geht,
derselbe Wert fu¨r a, der in Gleichung (4.12) fu¨r neutrale Schichtung gilt, so dass man einen
stetigen U¨bergang erha¨lt.
Abbildung 4.31 zeigt den Parameter a als Funktion der Flugho¨he und der Obukhov-La¨nge
L. Die Berechnung des Parameters a besitzt nur in einem Wertebereich von 47.619 m <
L10 < 251.615 m Gu¨ltigkeit. Fu¨r gro¨ßere Werte von L10 wird der neutrale Wert verwendet.
Fa¨lle mit stark stabiler Schichtung ko¨nnen nicht beru¨cksichtigt werden.



























































Abbildung 4.31: Parameter a als Funktion der Flugho¨he und der Obukhov-La¨nge L.
Die Berechnung des schichtungsabha¨ngigen cD,10 mit Hilfe von Gleichung (4.12) erfordert
die Verwendung des ebenfalls von der atmospha¨rischen Schichtung abha¨ngigen Parameters
a. Dieser nimmt im zula¨ssigen Wertebereich des Parameters L10 Werte zwischen 0.456 (an
der Grenze zur stark stabilen Schichtung) und 0.693 (neutral) an. Abbildung 4.32 zeigt
den Zusammenhang zwischen cD,z und den aus der Ho¨henkorrektur resultierenden Werten
des Impulstransferkoeffizienten cD,10 im 10 m Niveau in Abha¨ngigkeit des Parameters a.
Links der den neutralen Wert von 0.693 repra¨sentierenden Linie nimmt die Stabilita¨t der
Schichtung immer weiter zu.
Das mit Hilfe von Gleichung (4.14) berechnete a kann nun in Gleichung (4.12) eingesetzt
werden, um das schichtungsabha¨ngige cD in 10 m Ho¨he zu berechnen. Anschließend kann
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mit der auf das 10 m Niveau extrapolierten Obukhov-La¨nge (Formel (4.13)) die Schich-
tungskorrektur durchgefu¨hrt werden.
Es ist allerdings davon auszugehen, dass die Ho¨henkorrektur in Fa¨llen mit sehr geringer
Grenzschichtho¨he und einer Bodeninversion (wie z. B. am 14. Ma¨rz 1998 su¨dlich der Insel
Edgeøya) nicht verwendet werden kann.
Labile Schichtung
Im Fall labiler Schichtung (L < 0) ko¨nnen die Gleichungen (4.13) und (4.14) nicht ver-
wendet werden. Entsprechende Beziehungen mu¨ssen erst abgeleitet werden. In diesem Fall
stehen nur vorla¨ufige Berechnungsmo¨glichkeiten zur Verfu¨gung. Im na¨chsten Abschnitt
werden alle fu¨r die Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten zur Verfu¨gung stehenden
Varianten dargestellt und hinsichtlich ihrer Verwendbarkeit diskutiert.
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Abbildung 4.32: Ho¨henkorrektur fu¨r verschiedene Werte des schichtungsabha¨ngigen Para-
meters a. Die Abbildung zeigt die Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten cD,z auf das
10 m Niveau fu¨r einen Wertebereich des Parameters a von 0.455 (stark stabile Schichtung)
bis 0.650 (im Abstand von 0.05). Die rote Kurve markiert den neutralen Wert von 0.693.
Das der Bestimmung der Werte von cD,z zugrundeliegende cD,10 wurde fu¨r drei verschiede-
ne, relativ ebenes bis raues Meereis repra¨sentierende, Rauigkeitsla¨ngen z0, bestimmt. Fu¨r
labile Schichtungsbedingungen wird der neutrale Wert verwendet.
Methoden zur Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten
In diesem Abschnitt wird eine U¨bersicht u¨ber alle fu¨r die Extrapolation der Impulstransfer-
koeffizienten cD,z zur Verfu¨gung stehenden Berechnungsmethoden gegeben. Auf diese Weise
soll gekla¨rt werden, ob auch andere Varianten zur Extrapolation der aus den Messungen
in Flugho¨he bestimmten Impulstransferkoeffizienten geeignet sind.
Fu¨r den Fall stabiler Schichtung stehen folgende Varianten zur Verfu¨gung:
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• Variante 1: Ho¨henkorrektur mit dem schichtungsabha¨ngigen Parameter a und an-
schließende Schichtungskorrektur mit der auf das 10 m Niveau extrapolierten Obuk-
hov-La¨nge L
• Variante 2: Annahme einer bis zur Messho¨he reichenden Prandtl-Schicht
Fu¨r den Fall labiler Schichtung werden, soweit mo¨glich, dieselben Varianten wie im Fall
stabiler Schichtung verwendet. Aufgrund der bereits dargestellten Einschra¨nkungen wird
fu¨r Variante 1 die Ho¨henkorrektur in diesem Fall mit dem neutralen Wert des Parameters a
durchgefu¨hrt. Die anschließende Schichtungskorrektur muss mit der Obukhov-La¨nge L aus
der Messho¨he erfolgen. Dies stellt allerdings nur eine vorla¨ufige Lo¨sung dar. Formeln fu¨r die
schichtungsabha¨ngige Ho¨henkorrektur sowie die Extrapolation der Obukhov-La¨nge L auf
das 10 m Niveau mu¨ssen fu¨r labile Schichtungsbedingungen erst noch abgeleitet werden.
Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefu¨hrten Untersuchungen basieren auf der Extrapola-
tion der Impulstransferkoeffizienten nach Variante 1. Diese hat den Vorteil, dass in diesem
Fall die Profilfunktionen (vgl. Abschnitt 2.1) verwendet werden ko¨nnen, da die Schich-
tungskorrektur im 10 m Niveau und somit innerhalb der Prandtl-Schicht durchgefu¨hrt
wird. Die Annahme einer bis zur Messho¨he reichenden Prandtl-Schicht ist in den meisten
Fa¨llen nicht gerechtfertigt.
Im Folgenden wird dargestellt, wie groß die aus der Annahme einer bis zur Messho¨he rei-
chenden Prandtl-Schicht resultierenden Abweichungen sind. Auf diese Weise soll gekla¨rt
werden, ob Variante 2 ebenfalls zur Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten verwen-
det werden kann. Zu diesem Zweck wurden alle 10 km Segmente ausgewa¨hlt, die einen
Anteil offenen Wassers von maximal 2%, einen Wert des Schichtungsparameters |10
L
| < 0.2,
eine Mindestwindgeschwindigkeit von 4 m
s
und eine maximale Flugho¨he von 60 m aufwei-
sen. Die Anwendung dieser Kriterien ermo¨glicht den Ausschluß von Segmenten, die stark
durch die Schichtungskorrektur beeinflusst sind bzw. große statistische Unsicherheiten bei
der Bestimmung des Impulstransferkoeffizienten aufgrund geringer Windgeschwindigkeit
aufweisen. Die Wahl einer maximalen Flugho¨he von 60 m beru¨cksichtigt die meisten Seg-
mente, wa¨hrend eine Beschra¨nkung des Anteils offenen Wassers notwendig ist, um den
Einfluss von Konvektion auf die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten zu reduzie-
ren.
Die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten im 10 m Niveau mittels Variante 2 fu¨hrt
unter der Voraussetzung, dass die mit Variante 1 bestimmten Werte richtig sind, in den
meisten Fa¨llen zu einer deutlichen Unterscha¨tzung der turbulenten Flu¨sse (Abbildung
4.33). Fu¨r den Fall neutraler bis leicht stabiler Schichtung (linker Teil der Abbildung) erge-
ben sich Abweichungen bis zu -50% (ein einzelner Ausreißer weist +18% auf, nicht darge-
stellt) von den nach Variante 1 bestimmten Werten. Alle Segmente mit neutraler bis leicht
labiler Schichtung (L < 0) weisen einen Wert des Quotienten < 1 auf, wobei Abweichungen
bis zu -50% auftreten. Die Annahme einer bis zur Messho¨he reichenden Prandtl-Schicht
fu¨hrt somit in den meisten Fa¨llen zu einer deutlichen Unterscha¨tzung der turbulenten
Flu¨sse. Nur fu¨r den Fall einer bis zur Messho¨he reichenden Prandtl-Schicht ergeben sich
mit dieser Methode realistische Werte des Impulstransferkoeffizienten. Die Anwendung der
Profilfunktionen zur Schichtungskorrektur besitzt nur in der Prandtl-Schicht Gu¨ltigkeit.
Diese Einschra¨nkung zeigt sich auch in den Ergebnissen. Im Fall stabiler Schichtung ergibt
sich nur fu¨r einige Segmente, des am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des Storfjord durchgefu¨hr-
ten Messfluges, eine gute U¨bereinstimmung zwischen den nach Variante 1 (cD,10) und 2
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(cD,10,V 2) berechneten Impulstransferkoeffizienten. Es handelt sich hierbei um Segmente
mit sehr niedriger Flugho¨he (zwischen 20 und 25 m Ho¨he) und nahe neutraler Schichtung
im Bereich der Ku¨ste von Svalbard. Die Grenzschichtho¨he lag an diesem Tag zwischen
100 und 150 m (vgl. Temps im Anhang), so dass sich die Messho¨he nur knapp oberhalb
der Prandtl-Schicht befandt. Die geringe Messho¨he reduziert den aus der Verwendung der
Profilfunktionen resultierenden Fehler bei der Schichtungskorrektur.




















































Abbildung 4.33: Quotienten der nach Variante 2 berechneten Impulstransferkoeffizienten
cD,10,V 2 zu den nach Variante 1 bestimmten Werten cD,10.
Abbildung 4.34 zeigt den Quotienten als Funktion von Obukhov-La¨nge L und Messho¨he z.
Da dieser zusa¨tzlich vom Absolutbetrag des Impulstransferkoeffizienten in Messho¨he cD,z
abha¨ngig ist, wurde der Quotient fu¨r zwei verschiedene Werte von cD,z bestimmt.
Die Verwendung von Variante 2 zur Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten im 10 m
Niveau fu¨hrt mit Ausnahme geringer Flugho¨hen zu einer teils deutlichen Unterscha¨tzung
der turbulenten Flu¨sse. Die Anwendung dieser Methode ist nur in wenigen Fa¨llen gerecht-
fertigt, da sich die Messho¨he in den meisten Fa¨llen deutlich oberhalb der Prandtl-Schicht
befindet. Die Ho¨he der Prandtl-Schicht betra¨gt etwa 10% der Ho¨he der fu¨r Fru¨hjahr in
den Messgebieten typischen Grenzschichtho¨hen zwischen 100 und 200 m. Im Fall labiler
Schichtung erha¨lt man aufgrund der sta¨rkeren Durchmischung gro¨ßere Grenzschichtho¨hen.
In diesen Fa¨llen liegt die Messho¨he eher im Bereich der Prandtl-Schicht (dies war zum Bei-
spiel beim Messflug vom 27. Ma¨rz 1998 im Bereich der Barentssee mit Grenzschichtho¨hen
zwischen 400 und 600 m der Fall).
Da die Annahme einer bis zur Messho¨he reichenden Prandtl-Schicht nur in wenigen Fa¨llen
erfu¨llt ist, kann im Rahmen dieser Arbeit nur die Variante 1, deren Ho¨henkorrektur auf
dem Modell METRAS basiert, angewendet werden.
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Wa¨hrend der mit Polar 2 durchgefu¨hrten Messflu¨ge herrschten sehr unterschiedliche atmos-
pha¨rische Bedingungen. Diese reichen von stark labiler Schichtung wa¨hrend eines Kaltluft-
ausbruchs im Bereich der Framstraße (5. April 1998) bis hin zu stark stabiler Schichtung
mit ausgepra¨gter Inversionsschicht u¨ber einer geschlossenen Meereisdecke su¨dlich der In-
sel Edgeøya (14. Ma¨rz 1998). Man kann jedoch vermuten, dass Messtage mit deutlich
von der neutralen Schichtung abweichenden Bedingungen nur schlecht zur Bestimmung
der neutralen Impulstransferkoeffizienten in einer Ho¨he von 10 m geeignet sind. Fu¨r diese
Fa¨lle ist die bereits beschriebene Ho¨henkorrektur unzureichend. Ein Grund dafu¨r ist, dass
im Fall stark stabiler Schichtung die vertikalen Austauschprozesse so stark eingeschra¨nkt
sind, dass die durch die Meereisrauigkeit erzeugten Impulsflu¨sse in Flugho¨he kaum mehr
nachweisbar sind. Bei stark labiler Schichtung kommt es hingegen zu kra¨ftigen vertikalen
Umlagerungen (Konvektion), die die durch variierende Meereisrauigkeit erzeugten Impuls-
flu¨sse u¨berlagern. Aus diesen Gru¨nden beschra¨nken sich die meisten im Rahmen dieser
Arbeit durchgefu¨hrten Untersuchungen auf Fa¨lle mit neutraler bzw. anna¨hernd neutraler
atmospha¨rischer Schichtung.

















































































cD,z = 3.0 labil





























































cD,z = 1.0 labil
Abbildung 4.34: Quotient von cD,10,V 2 zu cD,10 als Funktion der Obukhov-La¨nge L und
der Messho¨he z. Dargestellt sind die Quotienten fu¨r 2 verschiedene Werte des Parameters
cD,z. Wa¨hrend die Quotienten fu¨r den Fall labiler Schichtung immer < 1 sind, fu¨hrt die
Anwendung von Variante 2 im Fall stabiler Schichtung zu einer U¨ber- und im Fall nahe
neutraler bis neutraler Schichtung zu einer Unterscha¨tzung der turbulenten Flu¨sse.
Da auch u¨ber geschlossenem Meereis leicht labile Schichtungsbedingungen herrschen ko¨nnen
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(vgl. Abschnitt 4.2), sollte eine entsprechende Version der Ho¨henkorrektur fu¨r diese Bedin-
gungen mit dem Modell METRAS abgeleitet werden.
Bei der Verwendung der Impulstransferkoeffizienten cD,10 muss zusa¨tzlich zu den aus der
Messgenauigkeit und den aus Schichtungs- und Ho¨henkorrektur resultierenden Fehlern auch
beru¨cksichtigt werden, dass die Annahme horizontaler Homogenita¨t nicht immer erfu¨llt ist
(z. B. im Fall aufeisiger Stro¨mung).
Weitere im Rahmen dieser Arbeit untersuchte Methoden zur Extrapolation des Impuls-
transferkoeffizienten erwiesen sich aufgrund ihrer Einschra¨nkungen als nur sehr bedingt
anwendbar. Fu¨r Flugho¨hen außerhalb der Prandtl-Schicht sind diese Methoden nicht ge-
eignet.
4.4 Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten
in Abha¨ngigkeit von Eisru¨ckenparametern
Es wird nun die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten von den Eisru¨ckenparame-
tern He, δxe und Ae (vgl. Abschnitt 4.1.4) untersucht, um anschließend beurteilen zu
ko¨nnen inwieweit sich diese zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten eignen.
Eine vergleichbare Untersuchung fu¨hrten bereits Garbrecht (2002) sowie Garbrecht et al.
(2002) durch. Allerdings wurden in diesen Arbeiten nur wenige Datensa¨tze betrachtet u.
a. aber auch der wa¨hrend der Kampagne ARTIST am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des
Storfjords durchgefu¨hrte Messflug. Der Unterschied der folgenden Analyse besteht daher
erstens darin, dass mehr Fa¨lle betrachtet wurden sowie in der Verwendung anderer Werte
fu¨r das Mittelungsintervall und der fu¨r die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie
verwendeten Filterla¨nge Λ.
Die verschiedenen, auf jeweils zuna¨chst nur einem Eisru¨ckenparameter (eine Ausnahme
hiervon bildet das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae, das den Quotienten von mittlerer Press-
eisru¨ckenho¨he He und mittlerem Ru¨ckenabstand δxe darstellt) basierenden Parametrisie-
rungskonzepte werden mit Hilfe gleichzeitiger Messungen des Impulsflusses sowie der aus
den Messungen des Laseraltimeters bestimmten Meereisoberfla¨chentopographie u¨berpru¨ft
(vgl. Abschnitt 4.1.1).
Bereits Garbrecht (2002) zeigte anhand eines einzelnen Messfalles (16. Ma¨rz 1998, Stor-





Da die Presseisru¨cken die die Meereisoberfla¨chentopographie dominierenden Rauigkeits-
elemente darstellen, spielt der mittlere Ru¨ckenabstand δxe eine wichtige Rolle bei der
Charakterisierung der Meereisoberfla¨chentopographie.
Die folgende Studie untersucht die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten cD,10 vom
mittleren Ru¨ckenabstand δxe. Die Annahme eines funktionalen Zusammenhangs beruht
darauf, dass die großskalige Rauigkeit der Meereisoberfla¨chentopographie durch die Press-
eisru¨cken bestimmt wird. Diese ha¨ngt von der Anzahl der Presseisru¨cken und damit auch
vom mittleren Ru¨ckenabstand δxe ab. Mit Hilfe dieser Untersuchung soll nun gekla¨rt wer-
den, ob sich alleine mit Hilfe des mittleren Ru¨ckenabstands δxe eine Parametrisierung
des Impulstransferkoeffizienten durchfu¨hren la¨sst. Zu diesem Zweck wurde die Korrelation
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zwischen den mittleren Ru¨ckenabsta¨nden δxe und den Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 fu¨r
10 km lange Proﬁlsegmente bestimmt. Die verwendeten Segmente wurden dabei zuna¨chst
nach denselben Kriterien wie bereits im vorangegangenen Abschnitt ausgewa¨hlt. Aus den
Ergebnissen la¨sst sich allerdings mit einer Korrelation von r = -0.457 (im Fall neutraler
bis leicht stabiler Schichtung (L > 0) ergibt sich ein Wert von r = -0.468, wa¨hrend sich
fu¨r neutrale bis leicht labile Schichtungsbedingungen (L < 0) ein Wert von r = -0.515 er-
gibt) nur eine schwache Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 vom mittleren
Ru¨ckenabstand δxe ableiten. In einem weiteren Schritt wird untersucht, ob sich durch eine
weitere Einschra¨nkung der Auswahlkriterien ein sta¨rkerer Zusammenhang zwischen den








































Abbildung 4.35: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 als Funktion des
mittleren Ru¨ckenabstandes δxe. Die Farbskala gibt die Werte des Stabilita¨tsparameters
10
L
an. Die Fehlerbalken repra¨sentieren die doppelte Standardabweichung.
Die Einschra¨nkung der Maximalho¨he auf 50 m sowie die Verwendung einer Mindestwindge-
schwindigkeit von 8 m
s
bei gleichzeitiger Beibehaltung der anderen Kriterien fu¨hrt zu einem
deutlich ho¨heren Wert des Korrelationskoeﬃzienten r. Die Ergebnisse sind in Abbildung
4.35 dargestellt. Die Darstellung entha¨lt die Regressionsgerade zwischen dem Impulstrans-
ferkoeﬃzienten cD,10 und dem mittleren Ru¨ckenabstand δxe.
Die weitere Einschra¨nkung von Mindestwindgeschwindigkeit und Flugho¨he hat den Vor-
teil, dass zusa¨tzlich zu einer gro¨ßeren statistischen Genauigkeit der Turbulenzmessungen
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davon ausgegangen werden kann, dass der Einfluss der Meereisoberfla¨chentopographie auf
die Impulsflu¨sse bei ho¨heren Windgeschwindigkeiten und geringeren Flugho¨hen sta¨rker
ausgepra¨gt ist. Bei einer zu geringen Windgeschwindigkeit ist der durch die Rauigkeit der
Meereisoberfla¨chentopographie hervorgerufene Impulsfluss durch die Flugzeugmessungen
kaum nachweisbar.
Die Ergebnisse zeigen mit einer Korrelation von r = -0.685 eine deutliche Abha¨ngigkeit
des Impulstransferkoeffizienten cD,10 vom mittleren Ru¨ckenabstand δxe. Ein noch deutli-
cherer Zusammenhang ergibt sich bei Ausschluss aller Profilsegmente, die einen Wert der
Obukhov-La¨nge L < 0 aufweisen. Die schlechtere Korrelation in diesem Fall (L < 0) ist
vermutlich darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass diese Profile in gro¨ßeren Ho¨hen geflogen wurden
und somit gro¨ßere Unsicherheiten bei der Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten
aufweisen.
Es zeigt sich eine deutliche Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten cD,10 vom mitt-
leren Ru¨ckenabstand δxe. Dafu¨r, dass die Parametrisierung auf nur einem Eisru¨ckenpara-
meter basiert, erha¨lt man einen relativ guten Zusammenhang zwischen den Impulstrans-
ferkoeffizienten und dem mittleren Ru¨ckenabstand δxe. Allerdings ist davon auszugehen,
dass der mittlere Ru¨ckenabstand δxe alleine kaum dazu geeignet ist eine reale Meereis-
oberfla¨che hinreichend zu beschreiben. Der mittlere Ru¨ckenabstand δxe macht weder eine
Aussage u¨ber die die Presseisru¨cken bildenden kleinskaligen Strukturen (z. B. einzelne
Bruchstu¨cke von Eisschollen) noch u¨ber deren Ho¨he oder Breite (Presseisru¨cken werden
als einzelner Punkt in den Daten des Laseraltimeters detektiert).
4.4.2 Mittlere Ru¨ckenho¨he
Einen weiteren die Presseisru¨cken charakterisierenden Parameter stellt die mittlere Ho¨he
He dar. Diese weist eine starke Sensitivita¨t gegenu¨ber der fu¨r die Detektierung von Press-
eisru¨cken verwendeten Mindestho¨he h0 auf (vgl. Abbildung 4.21). Die folgende Unter-
suchung beschra¨nkt sich auf die mit einer Mindestho¨he von 20 cm bestimmten Werte
der mittleren Ru¨ckenho¨he. Der Einfluss von h0 auf die Korrelation zwischen He und den
Impulstransferkoeffizienten cD,10 wird an spa¨terer Stelle im Rahmen dieser Arbeit unter-
sucht (Abschnitt 4.5.4). Die Auswahl der verwendeten Segmente erfolgte nach denselben
Kriterien wie beim mittleren Ru¨ckenabstand δxe. Die Ergebnisse sind in Abbildung 4.36
dargestellt.
Mit einer Korrelation von r = 0.745 la¨sst sich eine starke Abha¨ngigkeit des Impulstransfer-
koeffizienten cD,10 von der mittleren Ru¨ckenho¨he He ableiten. Es zeigt sich eine deutliche
Zunahme der turbulenten Impulsflu¨sse wenn die mittlere Ru¨ckenho¨he He ansteigt.
Die mittlere Ru¨ckenho¨he He ist allerdings, ebenso wie der mittlere Ru¨ckenabstand δxe,
alleine kaum zu Charakterisierung der Meereisoberfla¨chentopographie geeignet, da die
Kenntnis der mittleren Ru¨ckenho¨he He alleine keine Aussage u¨ber die Anzahl der Press-
eisru¨cken erlaubt. Sich in ihren Eigenschaften stark voneinander unterscheidende Meereis-
oberfla¨chentopographien ko¨nnen denselben Wert des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe bzw.
der mittleren Ru¨ckenho¨he He aufweisen. Aus diesem Grund kann es keinen eindeutigen Zu-
sammenhang zwischen dem mittleren Ru¨ckenabstand δxe bzw. der mittleren Ru¨ckenho¨he
































rL > 0  = 0.812









Abbildung 4.36: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeffizienten cD,10 als Funktion der




Die mittlere Ru¨ckenho¨he He und der mittlere Ru¨ckenabstand δxe sind bei Ausschluss aller
Profilsegmente mit einem Anteil offenen Wassers > 2% mit r = -0.676 korreliert.
4.4.3 Ensembleaspektverha¨ltnis
Nachdem sich, speziell fu¨r den Fall neutraler bis leicht stabiler Schichtung (L > 0), fu¨r He
und δxe bereits ein relativ deutlicher Zusammenhang mit den Impulstransferkoeffizienten
gezeigt hat, soll nun untersucht werden, ob die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoefffizien-
ten vom Ensembleaspektverha¨ltnis Ae =
He
δxe
noch deutlicher ausgepra¨gt ist. Die Annahme
einer Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten cD,10 vom Ensembleaspektverha¨ltnis Ae
basiert darauf, dass dieses im Formwiderstandskonzept enthalten ist (ergibt sich aus der
Lo¨sung des Integrals in Gleichung (2.45), wobei ΨM = 0 gesetzt wird).
Die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten cD,10 vom Ensembleaspektverha¨ltnis Ae
ist in Abbildung 4.37 dargestellt. Mit einer Korrelation von r = 0.781 la¨sst sich eine starke
Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten vom Ensembleaspektverha¨ltnis Ae ableiten.
Eine Zunahme von Ae resultiert in einem Anstieg der Werte des Impulstransferkoeffizien-
ten cD,10. Untersuchungen von Garbrecht (2002) haben allerdings gezeigt, dass es fu¨r feste
Werte des Ensembleaspektverha¨ltnisses Ae zu erheblichen Schwankungen des Impulstrans-
ferkoeffizienten cD,10 kommen kann. Die Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten
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cD,10 = 33.22717*Ae + 0.74628
rges = 0.781
rL > 0  = 0.869









Abbildung 4.37: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeffizienten cD,10 als Funktion des




Die Analyse der Korrelation zwischen den gemessenen Impulstransferkoeffizienten und den
Eisru¨ckenparametern fu¨r 10 km lange Segmente zeigt, dass der Einfluss des Ensemble-
aspektverha¨ltnisses Ae auf den Impulstransferkoeffizienten sta¨rker ausgepra¨gt ist, als der
Einfluss von mittlerer Ho¨he He und mittlerem Abstand δxe. In allen Fa¨llen fu¨hrt die Ver-
wendung einer gro¨ßeren Mindestwindgeschwindigkeit zu einer besseren Korrelation zwi-
schen den Impulstransferkoeffizienten und den Eisru¨ckenparametern. Es besteht ein positi-
ver (bzw. im Fall des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe ein negativer) linearer Zusammenhang
zwischen den Impulstransferkoeffizienten und den Eisru¨ckenparametern.
Ein Einfluss des Winkels zwischen Wind- und Flugrichtung fu¨r die in den meisten Fa¨llen
weitgehend parallel zur Hauptwindrichtung durchgefu¨hrten Messflu¨ge (dies war allerdings
nicht immer mo¨glich) ließ sich nicht feststellen. Dieser muss aber bei großer horizontaler
Inhomogenita¨t der Meereisoberfla¨che (die Profile des Laseraltimeters sind eindimensional)
und großen Winkeln mit in die Betrachtung einbezogen werden, da sich in diesem Fall die




Die bei der Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie verwendete Filterla¨nge Λ (Ab-
schnitt 4.1.1) hat nur einen geringen Einfluss auf die Korrelation zwischen Eisru¨ckenpara-
metern und Impulstransferkoeffizienten.
Einfluss der atmospha¨rischen Schichtung auf die Ergebnisse
Der Einfluss der Schichtung auf die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten wird im
Folgenden na¨her untersucht. Die atmospha¨rische Schichtung hat einen teilweise deutli-
chen Einfluss auf die gemessenen Impulstransferkoeffizienten. Im Fall stabiler Schichtung
behindern negative Auftriebskra¨fte den turbulenten vertikalen Austausch, der durch Wind-
scherung angetrieben wird, wa¨hrend im Fall labiler Schichtung positive thermische Auf-
triebskra¨fte Turbulenz begu¨nstigen. Diese Effekte mu¨ssen von der Schichtungskorrektur
beru¨cksichtigt werden. Eine Bewertung des Einflusses der Schichtung ist erforderlich um
ausschließen zu ko¨nnen, dass die Variation der Werte des Impulstransferkoeffizienten trotz
vorgenommener Schichtungskorrektur durch die zum Zeitpunkt der Messungen vorherr-
schende atmospha¨rische Schichtung verursacht wird.
Der Messflug vom 16. Ma¨rz 1998, der im Bereich des Storfjords stattfand, belegt die
Abha¨ngigkeit der turbulenten Flu¨sse von der Meereisoberfla¨chentopographie. In Abbil-
dung 4.38 sind die Impulstransferkoeffizienten cD,10, das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae, der
turbulente Wa¨rmefluss hf , der Stabilita¨tsparameter
10
L
und die mittlere Windgeschwin-
digkeit dargestellt. Eine vergleichbare Untersuchung wurde bereits durch Garbrecht et al.
(2002) durchgefu¨hrt. Dabei wurden allerdings andere Werte fu¨r die La¨nge der Mittelungs-
intervalle sowie fu¨r die zur Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie festzulegenden
Filterla¨nge verwendet. Die Verwendung eines ku¨rzeren Mittelungsintervalls soll eine ge-
nauere Zuordnung zwischen den turbulenten Flu¨ssen und den Eigenschaften der Meereis-
oberfla¨chentopographie ermo¨glichen.
Der Absolutbetrag des turbulenten Wa¨rmeflusses hf zeigt eine Zunahme von Werten um
-10 W
m2
im Bereich der Eiskante auf Werte um -20 W
m2
im Bereich der Ku¨ste. Es kommt somit
zu einer Zunahme des turbulenten vertikalen Wa¨rmeflusses trotz abnehmender Werte des
Stabilita¨tsparameters 10
L
(Abbildung 4.38). Diese Ergebnisse belegen, dass die gemessenen
turbulenten Flu¨sse stark durch die Meereisoberfla¨chentopographie beeinflusst werden. Im
Fall homogener Meereisrauigkeit wu¨rde die Abnahme der Werte des Stabilita¨tsparameters
10
L
in einer Verringerung der turbulenten Flu¨sse resultieren. Die Rauigkeit der Meereis-
oberfla¨chentopographie hat daher einen direkten Einfluss auf den turbulenten zur Meer-
eisoberfla¨che gerichteten Wa¨rmefluss. Es kann somit davon ausgegangen werden, dass die
Oberfla¨chentopographie des Meereises, bei entsprechenden Temperaturverha¨ltnissen, einen
Einfluss auf die Schmelzprozesse des Meereises haben kann. Der Zusammenhang zwischen
der Meereisoberfla¨chentopographie und den gemessenen turbulenten Flu¨ssen weist nur eine
leichte Sensitivita¨t gegenu¨ber der La¨nge der Mittelungsintervalle sowie der fu¨r die Bestim-
mung der Meereisoberfla¨chentopographie verwendeten Filterla¨nge Λ auf.
Die Abha¨ngigkeit der turbulenten Flu¨sse von der Meereisoberfla¨chentopographie wird auch
durch Abbildung 4.39 besta¨tigt. Diese zeigt die Varianzspektren der Vertikalkomponente
der Windgeschwindigkeit fu¨r den von Su¨d nach Nord verlaufenden Messflug (Hinflug) vom
16. Ma¨rz 1998. Die Strecke wurde dabei in 3 Teile, die verschiedene Eisrauigkeiten repra¨sen-
tieren, unterteilt. Dabei ist deutlich zu erkennen, dass im Bereich der gro¨ßten Rauigkeit im
gesamten dargestellten Frequenzbereich zusa¨tzlich Turbulenz angeregt wird (rote Linie).
Die maximale Turbulenzenergie ist in Strukturen mit Frequenzen gro¨ßer 0.3 Hz enthalten.
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Abbildung 4.38: Impulstransferkoeffizienten cD,10, Ensembleaspektverha¨ltnis Ae, turbulen-
ter Wa¨rmefluss hf , Stabilita¨tsparameter
10
L
und Windgeschwindigkeit wa¨hrend des Mess-
fluges vom 16. Ma¨rz 1998. Die Zunahme des Absolutbetrags des turbulenten Wa¨rmeflusses
trotz des U¨bergangs von leicht stabiler zu neutraler Schichtung belegt den Einfluss der
Meereisoberfla¨chentopographie auf die turbulenten Flu¨sse. Die Zunahme der Werte des
Impulstransferkoeffizienten cD,10 belegt die starke Abha¨ngigkeit der turbulenten Impuls-
flu¨sse von der Meereisoberfla¨chentopographie.
In Abbildung 4.40 sind die Impulstransferkoeffizienten cD,10 mit und ohne Schichtungsko-
rrektur dargestellt. Dabei zeigt sich fu¨r die dargestellten Fa¨lle nur ein geringer Einfluss der
Schichtungskorrektur auf die Werte des Impulstransferkoeffizienten, der in einigen Fa¨llen
sogar deutlich geringer als die Messunsicherheit ist. Es kann somit davon ausgegangen
werden, dass der Effekt der atmospha¨rischen Schichtung auf die Korrelation zwischen den
Impulstransferkoeffizienten und den Eisru¨ckenparametern fu¨r die ausgewa¨hlten Segmente
eher gering ist. Die fu¨r den neutralen bis leicht labilen Fall (L < 0) besonders geringen
Unterschiede sind darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass alle nach Anwendung der Ausschlusskrite-

























Abbildung 4.39: Varianzspektren der Vertikalkomponente der Windgeschwindigkeit fu¨r den
von Su¨d nach Nord verlaufenden Messﬂug vom 16. Ma¨rz 1998.






























Abbildung 4.40: Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 mit und ohne Schichtungskorrektur als
Funktion des Ensembleaspektverha¨ltnisses Ae.
Es ist allerdings zu beachten, dass besonders fu¨r relativ ebene Meereisoberﬂa¨chen (z. B.
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Nilas) der Einfluss der Schichtung auf die turbulenten Impulsflu¨sse gro¨ßer sein kann als
der durch die Variation der Meereisoberfla¨chentopographie verursachte Effekt.
4.5 Formwiderstandskonzept nach Garbrecht
Das durch Garbrecht (2002) modifizierte Formwiderstandskonzept (vgl. Abschnitt 2.2.2)
kann nun mit Hilfe der fu¨r die vorliegende Arbeit verfu¨gbaren, im Vergleich zu Garbrecht,
wesentlich umfangreicheren Datensa¨tze einer weiteren Validierung unterzogen werden.
4.5.1 Validierung
Erste von Garbrecht durchgefu¨hrte, auf einem Messflug (16. Ma¨rz 1998, Storfjord) basie-
rende, Untersuchungen zeigten bereits eine gute U¨bereinstimmung zwischen den parametri-
sierten und den aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeffizienten cD,10.
Mit den vorliegenden Daten ko¨nnen nun weitere, einen großen Bereich von Rauigkeiten
u¨berdeckende, Meereisoberfla¨chentopographien mit in die Betrachtung einbezogen werden.
Die Bestimmung der Impulstransferkoeffizienten mit dem Formwiderstandskonzept erfor-
dert die Kenntnis des Widerstandsbeiwertes cw von Presseisru¨cken (vgl. Abschnitt 2.2.2).
Die Validierung des Formwiderstandskonzeptes wird daher unter Beru¨cksichtigung aller
in Abschnitt 2.2.2 dargestellten Parametrisierungen des aerodynamischen Widerstandsbei-
wertes cw durchgefu¨hrt. Zusa¨tzlich wird untersucht, wie sich die Verwendung eines konstan-
ten Wertes auf die mit dem Formwiderstandskonzept erzielten Ergebnisse auswirkt. Fu¨r die
Detektierung von Rauigkeitselementen als Presseisru¨cken wird zuna¨chst, wie bisher auch,
eine Mindestho¨he h0 von 20 cm verwendet. Der Einfluss der verwendeten Mindestho¨he auf
die Ergebnisse wird in Abschnitt 4.5.4 dargestellt.
Die Auswahl der fu¨r die Validierung verwendeten Segmente erfolgte nach denselben Kriteri-
en, die auch in Abschnitt 4.4 fu¨r die Anwendung der dort beschriebenen Parametrisierungen
angewendet wurden. Die Ergebnisse fu¨r verschiedene Na¨herungen von cw sind in Abbildung
4.41 dargestellt.
Nach Abbildung 4.41 ergeben sich teilweise deutliche Unterschiede aus der Verwendung der
verschiedenen Parametrisierungen des Widerstandsbeiwertes cw. Wa¨hrend der Anteil der
durch das Regressionsmodell erkla¨rten Varianz r2 in allen Fa¨llen > 0.63 ist, weisen die Ab-
solutbetra¨ge der mit dem Formwiderstandskonzept bestimmten Impulstransferkoeffizienten
eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der fu¨r den Widerstandsbeiwert cw verwendeten Pa-
rametrisierung auf. Dabei ergibt sich eine zum Teil deutliche U¨berscha¨tzung der Werte des
Impulstransferkoeffizienten im Bereich kleiner Werte (z. B. unten links in Abbildung 4.41),
wa¨hrend sich fu¨r große Werte teilweise eine Unterscha¨tzung ergibt. Die Ergebnisse besta¨ti-
gen zudem, dass der originale Ansatz zur Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes cw
von Banke und Smith nicht zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten verwendet
werden kann (oben rechts in Abbildung 4.41). Die beste U¨bereinstimmung zwischen ge-
messenen und parametrisierten Impulstransferkoeffizienten ergibt sich aus der Verwendung
des durch Garbrecht modifizierten Ansatzes von Banke und Smith fu¨r den Widerstandsbei-
wert cw (vgl. Abschnitt 2.2.2). In diesem Fall ist die Differenz zwischen Regressionsgerade
und Winkelhalbierender am geringsten. Die Verwendung eines konstanten Wertes fu¨r den
Widerstandsbeiwert cw (rechts unten in Abbildung 4.41) fu¨hrt zu deutlichen Abweichun-
gen der Absolutbetra¨ge des Impulstransferkoeffizienten. Es ist allerdings zu beachten, dass
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die Verwendung eines von der mittleren Ru¨ckenho¨he He abha¨ngigen Widerstandsbeiwertes
cw nicht zu gro¨ßeren Werten der erkla¨rten Varianz fu¨hrt. Es kann außerdem davon aus-
gegangen werden, dass der Widerstandsbeiwert cw zusa¨tzlich zur Ru¨ckenho¨he auch von
der Struktur der Presseisru¨cken abha¨ngig ist und in Fa¨llen von Presseisru¨cken, die unre-
gelma¨ssig geformt sind und eine raue Oberfla¨che aufweisen, eine Zunahme zeigt.


















r2L > 0  = 0.748
r2L < 0  = 0.618
cw = 0.22*ln(He/0.2)

































r2L > 0  = 0.762
r2L < 0  = 0.617
cw = 0.05 + (0.14*He)


























r2L > 0  = 0.771
r2L < 0  = 0.613
cw = 0.185 + (0.147*He)

































r2L > 0  = 0.777
r2L < 0  = 0.607
cw = 0.2








Abbildung 4.41: Berechnete und gemessene Impulstransferkoeffizienten mit Regressions-
gerade. Dargestellt sind die Ergebnisse fu¨r verschiedene Parametrisierungen des Wider-




4.5.2 Optimierung des Widerstandsbeiwertes
In einem weiteren Schritt soll nun versucht werden, den Widerstandsbeiwert cw so zu op-
timieren, dass die Abweichungen zwischen gemessenen und parametrisierten Impulstrans-
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ferkoeffizienten minimiert werden. Die Optimierung wird dabei fu¨r die durch Garbrecht
modifizierte Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes cw nach Banke und Smith (For-
mel (2.41)) vorgenommen, da sich fu¨r diesen Ansatz die geringste Abweichung zwischen
gemessenen und parametrisierten Impulstransferkoeffizienten ergibt (vgl. Abbildung 4.41,
unten links). Eine solche Optimierung ist dadurch gerechtfertigt, dass der Widerstandsbei-
wert, wie bereits in Abschnitt 2.2.2 beschrieben, als Tuning Konstante verwendet werden
kann. Dabei werden zusa¨tzlich verschiedene den Oberfla¨chenwiderstand von Meereis cha-
rakterisierende Werte der Rauigkeitsla¨nge z0 mit in die Betrachtung einbezogen. Die beiden
Konstanten in Gleichung (2.41) wurden systematisch variiert. Die beste U¨bereinstimmung
zwischen gemessenen und parametrisierten Impulstransferkoeffizienten ergab sich fu¨r eine
Rauigkeitsla¨nge von z0 = 10
−7 m und folgende Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes
cw:
cw = 0.05 + (0.35·He) (4.15)

































r2L > 0  = 0.757
r2L < 0  = 0.618
cw = 0.05 + (0.35*He)







Abbildung 4.42: Berechnete und gemessene Impulstransferkoeffizienten mit Regressions-
gerade. Dargestellt sind die Ergebnisse fu¨r den optimierten Widerstandsbeiwert cw =
0.05 + (0.35·He). Fu¨r die Rauigkeitsla¨nge wurde ein Wert von z0 = 10−7 m verwendet.
Der optimierte Ansatz zusammen mit einer Rauigkeitsla¨nge von z0 = 10
−7 m (entspricht
einem Wert des Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten cD,10,s von 0.47 im Gegensatz zu 0.84
bei einer Rauigkeitsla¨nge von z0 = 10
−5 m) geht davon aus, dass sich zwischen den detek-
tierten Presseisru¨cken Bereiche relativ ebenen Meereises befinden. So ergibt sich fu¨r ebenes
Meereis ohne Presseisru¨cken (He = 0) nur ein geringer Wert fu¨r den Widerstandsbeiwert
cw. Zusa¨tzlich wird der Wert sta¨rker durch die mittlere Ru¨ckenho¨he He beeinflusst. Es ist
allerdings zu beachten, dass die Bereiche zwischen den Presseisru¨cken in der Natur nur
selten durch ebenes Meereis gepra¨gt sind. Es werden bei der verwendeten Mindestho¨he h0
von 20 cm zahlreiche Rauigkeitselemente des Meereises nicht beru¨cksichtigt. Diese mu¨ssen
beim Formwiderstandskonzept durch den Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten cD,10,s und
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damit durch die Rauigkeitsla¨nge z0 beru¨cksichtigt werden. Ein noch geringerer Wert der
Rauigkeitsla¨nge z0 als der oben angegebene erscheint daher nicht gerechtfertigt.
4.5.3 Sensitivita¨t des Formwiderstandskonzeptes bezu¨glich der
Filterla¨nge
Die mit dem Formwiderstandskonzept bestimmten Impulstransferkoeffizienten weisen zu-
sa¨tzlich eine Sensitivita¨t gegenu¨ber der fu¨r die Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopo-
graphie verwendeten Filterla¨nge Λ auf. Abbildung 4.43 zeigt die fu¨r Filterla¨ngen von Λ =
10, 25, 50 und 100 m bestimmten Impulstransferkoeffizienten. Die Filterla¨nge hat einen
deutlichen Einfluss auf die Absolutbetra¨ge des parametrisierten Impulstransferkoeffizien-
ten, wa¨hrend der durch das Regressionsmodell erkla¨rte Anteil der Varianz nur eine leichte
Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwendeten Filterla¨nge Λ aufweist. So fu¨hrt z. B. die Verwen-
dung einer großen Filterla¨nge zu einer U¨berscha¨tzung des Impulstransferkoeffizienten. Die
beste U¨bereinstimmung mit den gemessenen Werten ergibt sich bei einer Filterla¨nge von
Λ = 10 m.
























Abbildung 4.43: Mit dem Formwiderstandskonzept fu¨r Filterla¨ngen von Λ = 10, 25, 50
und 100 m berechnete Impulstransferkoeffizienten. Es sind nur Segmente mit einem Anteil
offenen Wassers < 2% dargestellt.
Die Zahlen in Abbildung 4.43 repra¨sentieren die einzelnen Messtage. Die Berechnung der
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Impulstransferkoeffizienten erfolgte mit der Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes
nach Gleichung (4.15). Dabei wurden nur Segmente, die einen Anteil offenen Wassers <
2% aufweisen, beru¨cksichtigt.
Die Ergebnisse zeigen eine deutliche Abha¨ngigkeit der parametrisierten Impulstransferko-
effizienten von der verwendeten Filterla¨nge Λ. Dabei ist die Streuung der Werte von der
Rauigkeit der Meereisoberfla¨chentopographie abha¨ngig. Tage mit geringer Meereisrauig-
keit weisen nur eine geringe Streuung der Werte auf (z. B. am 16. Ma¨rz 2007 (10)). Mit
abnehmender Filterla¨nge Λ kommt es zu einer Reduzierung der Werte der mit dem Formwi-
derstandskonzept bestimmten Impulstransferkoeffizienten. Das ist darauf zuru¨ckzufu¨hren,
dass es mit abnehmender Filterla¨nge Λ zu einer Zunahme der Anzahl detektierter Press-
eisru¨cken kommt, wa¨hrend gleichzeitig die mittlere Ho¨he He und der mittlere Abstand δxe
der Presseisru¨cken abnehmen (vgl. Abbildung 4.22 und 4.23 in Abschnitt 4.1.5).
Das Formwiderstandskonzept wird durch die Messungen besta¨tigt. Es ist gut geeignet,
um den Impulstransfer zwischen der Atmospha¨re und dem Meereis zu beschreiben. Die
Anwendung des Formwiderstandskonzeptes erfordert allerdings die Festlegung einer Rei-
he von Parametern, die die Absolutbetra¨ge der berechneten Impulstransferkoeffizienten
deutlich beeinflussen. Die erzielten Ergebnisse ha¨ngen von der fu¨r die Bestimmung der
Meereisoberfla¨chentopographie verwendeten Filterla¨nge Λ, von der Mindestho¨he h0 und
der Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes cw ab. Das Fehlen einer allgemein gu¨lti-
gen Definition eines Presseisru¨ckens stellt eine weitere Einschra¨nkung der Anwendbarkeit
des Formwiderstandskonzeptes dar. Besonders die aus der Bestimmung der Meereisober-
fla¨chentopographie resultierenden Unsicherheiten stellen einen Nachteil des Formwider-
standskonzeptes dar (vgl. Abschnitt 2.2.2). Eine zusa¨tzliche Unsicherheit des Konzeptes
stellt die Sensitivita¨t gegenu¨ber der verwendeten Parametrisierung des Widerstandsbei-
wertes cw dar, die auch Einfluss auf den Anteil des Formwiderstandes am Gesamtwi-
derstand cD,10,f/cD,10,param. hat. Die Aufteilung in Oberfla¨chen- und Formwiderstand ist
zusa¨tzlich rein empirisch. Eine physikalische Rechtfertigung fu¨r das Trennen beider An-
teile ist nicht gegeben, da die Varianzspektren der Meereisoberfla¨chentopographie kon-
tinuierlich sind und somit keine Trennung der Anteile nahelegen (vgl. Abbildung 4.58).
Daru¨berhinaus fu¨hrt die Verwendung eines konstanten Wertes der Rauigkeitsla¨nge z0 da-
zu, dass die Bereiche zwischen den Presseisru¨cken als ebenes Meereis betrachtet werden
(fester Wert fu¨r den Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten cD,10,s). Auf diese Weise bleiben
kleine, nicht die Mindestho¨he h0 erreichende, Rauigkeitselemente im Bereich von einigen
cm bis zu dm und damit Bereiche des Rauigkeitsspektrums durch das Formwiderstands-
konzept unberu¨cksichtigt. Diese Annahme ist nicht gerechtfertigt, da auch die nicht durch
das Rayleigh-Kriterium erfassten Strukturen große Unterschiede aufweisen ko¨nnen. Die
komplexe Struktur der Presseisru¨cken bleibt ebenfalls unberu¨cksichtigt.
4.5.4 Sensitivita¨t der Ergebnisse auf Unsicherheiten in der Be-
stimmung der Eistopographie
Die Bewertung der mit dem Formwiderstandskonzept erzielten Ergebnisse erfordert einen
Vergleich mit den auf jeweils nur einem Eisru¨ckenparameter basierenden Parametrisie-
rungsansa¨tzen (vgl. Abschnitt 4.4). Dabei wird zusa¨tzlich die Verwendbarkeit der verschie-
denen Konzepte zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten in Abha¨ngigkeit von
der Mindestho¨he h0 untersucht. Die Berechnung der Impulstransferkoeffizienten mit dem
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Formwiderstandskonzept erfolgte dabei mit Hilfe aller bereits dargestellten Ansa¨tze zur
Bestimmung des Widerstandsbeiwertes cw. Dabei wurde auch der lediglich auf der Ver-
wendung einer Konstante basierende Ansatz beru¨cksichtigt:
• cw1 = 0.2
• cw2 = 0.22 ln(Heh0 )
• cw3 = 0.185 + (0.147·He)
• cw4 = 0.05 + (0.14·He)

































Abbildung 4.44: Vergleich der auf Eisru¨ckenparametern basierenden Parametrisierungskon-
zepte. Die Abbildung zeigt die Korrelation zwischen den gemessenen und den parametrisier-
ten Impulstransferkoeﬃzienten als Funktion der fu¨r die Detektierung von Presseisru¨cken
verwendeten Mindestho¨he h0.
Abbildung 4.44 zeigt den durch das Modell erkla¨rten Anteil der Varianz r2 als Funktion
der fu¨r die Detektierung von Presseisru¨cken verwendeten Mindestho¨he h0 fu¨r alle bereits
dargestellten Konzepte zur Parametrisierung des Impulstransferkoeﬃzienten. Dabei wer-
den die auf nur einem Eisru¨ckenparameter basierenden Konzepte mit der von Garbrecht
abgeleiteten Version des Formwiderstandskonzeptes verglichen.
Die Ergebnisse zeigen sowohl fu¨r die mit dem Formwiderstandskonzept als auch fu¨r die
auf Basis des Ensembleaspektverha¨ltnisses Ae parametrisierten Impulstransferkoeﬃzien-
ten eine hohe Korrelation mit den gemessenen Werten. Da das Ensembleaspektverha¨ltnis
den dominierenden Parameter beim Formwiderstandskonzept darstellt, ist die Korrelation
zwischen den gemessenen Impulstransferkoeﬃzienten und dem Ensembleaspektverha¨ltnis
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Ae vergleichbar mit der Korrelation zwischen den mit dem Formwiderstandskonzept be-
stimmten Impulstransferkoeffizienten und den gemessenen Werten (vgl. Abbildung 4.44).
Die Ursache fu¨r dieses Verhalten besteht darin, dass in den mit dem Formwiderstands-
konzept berechneten Impulstransferkoeffizienten das Aspektverha¨ltnis Ae als Parameter
auftritt.
Die mit dem Formwiderstandskonzept bestimmten Werte des Impulstransferkoeffizienten
zeigen unabha¨ngig von der Mindestho¨he h0 eine ho¨here Korrelation mit den gemessenen
Impulstransferkoeffizienten als dies fu¨r die Eisru¨ckenparameter, mit Ausnahme des Ensem-
bleaspektverha¨ltnisses Ae, der Fall ist.
Die etwas schlechteren Werte im Fall neutraler bis leicht labiler Schichtung (L < 0) sind, wie
bereits erwa¨hnt, vermutlich darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass diese Profile in gro¨ßeren Ho¨hen
geflogen wurden und somit gro¨ßere aus der Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten
resultierende Unsicherheiten aufweisen. Der Einfluss der Schichtung ist in diesen Fa¨llen
aufgrund der nahezu neutralen Schichtungsbedingungen vernachla¨ssigbar.
Zusammenfassend la¨sst sich feststellen, dass das Formwiderstandskonzept den auf nur ei-
nem Eisru¨ckenparameter basierenden Parametrisierungsansa¨tzen, mit Ausnahme des En-
sembleaspektverha¨ltnisses Ae, eindeutig u¨berlegen ist.
4.6 Berechnung des Impulstransferkoeffizienten mit
dem Modell von Raupach/Andreas
In diesem Kapitel wird das von Raupach (1992) entwickelte und durch Andreas (1995) fu¨r
die Anwendung auf Sastrugi und sastrugi-a¨hnliche Schneeverwehungen modifizierte Modell
zur Bestimmung des neutralen Impulstransferkoeffizienten CDN10 (vgl. Abschnitt 2.2.3) auf
die Bedingungen einer realen Meereisoberfla¨chentopographie mit Presseisru¨cken u¨bertra-
gen. Das Modell von Raupach/Andreas stellt dabei den U¨bergang zu einer 2-dimensionalen
Anordnung der Rauigkeitselemente, in diesem Fall der Sastrugi, dar. Ziel der Untersuchung
ist es, die Unterschiede in den Ergebnissen der Modelle von Raupach/Andreas und von
Garbrecht zu analysieren.
Nach der hierzu erforderlichen Modifizierung des Stirnfla¨chenindex λ werden zur genaueren
Untersuchung des Modells zuna¨chst einige Sensitivita¨tsstudien durchgefu¨hrt.
Anschließend wird gezeigt, wie sich das Modell auf die reale Meereisoberfla¨chentopogra-
phie anwenden la¨sst. Die Validierung wird schließlich anhand gleichzeitiger Messungen des
Impulsflusses und der Meereisoberfla¨chentopographie vorgenommen.
4.6.1 Modifizierung des Stirnfla¨chenindex
Der wesentliche Unterschied zwischen Sastrugi und auf dem Meereis vorkommenden Press-
eisru¨cken besteht in einer anderen geometrischen Form. Die spezielle Geometrie der Press-
eisru¨cken muss u¨ber den Stirnfla¨chenindex λ beru¨cksichtigt werden. Dieser repra¨sentiert
das Verha¨ltnis der dem Wind entgegengerichteten Silhouette des Rauigkeitselements A(Φ)
zur Gesamtgrundfla¨che Au (Fla¨che eines Presseisru¨ckens plus Fla¨che zwischen den Press-







Es sind λ(Φ) der vom Winkel Φ zwischen der Hauptachse der Rauigkeitselemente und
der Windrichtung abha¨ngige Stirnfla¨chenindex, wa¨hrend A(Φ) die ebenfalls vom Winkel Φ
abha¨ngige Silhouette der Rauigkeitselemente bezeichnet.
Fu¨r den Fall, dass man ein fest vorgegebenes Gebiet der Fla¨che Ag (Modellgitterzelle)
betrachtet, ist Au =
Ag
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Abbildung 4.45: Silhouetten eines idealisierten Presseisru¨ckens
.
Der von Andreas verwendete Ansatz geht von einer Dreicksform der Grundfla¨che der Sa-
strugi aus, wa¨hrend fu¨r die Presseisru¨cken die Form eines Rechtecks angenommen wird
(vgl. Aufsicht in Abbildung 4.45). Fu¨r die Breite b sowie die La¨nge l der Sastrugi werden
folgende Annahmen zugrunde gelegt:
b = m·h (4.17)
l = n·h (4.18)
La¨nge l und Breite b der Sastrugi sind im Modell von Andreas eine Funktion der Ho¨he h der
Rauigkeitselemente. Bei den Parametern m und n handelt es sich um Proportionalita¨ts-
faktoren. Es ist allerdings zu beachten, dass speziell Gleichung (4.18) fu¨r Presseisru¨cken
nur formal angewendet wird, da die La¨nge l aufgrund des Entstehungsprozesses von Press-
eisru¨cken nicht im direkten Zusammenhang mit ihrer Ho¨he steht (Wadhams, 2000).
Fu¨r die Parameter m und n werden im Fall der Sastrugi Werte von 4 bzw. 10 angenommen
(Andreas, 1995). Der von Andreas betrachtete Fall des Sastrugi stellt hierbei allerdings nur
eine von vielen Mo¨glichkeiten bei der Wahl der Parameter dar.
Der entscheidende Unterschied zur Parametrisierung nach Raupach besteht darin, dass im
Modell von Andreas der Winkel Φ zwischen der Hauptwindrichtung und der Hauptachse
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der Sastrugi beru¨cksichtigt wird. Die dem Wind entgegengerichtete Silhouette der Sastrugi
ist eine Funktion des Winkels Φ.
Beim Garbrecht-Modell wird die Winkelabha¨ngigkeit mittels einer Gleichverteilung der
Orientierungen der Ru¨ckenachsen beru¨cksichtigt (Faktor 2
pi
, vgl. Abschnitt 2.2.2). Zusa¨tz-
lich wird davon ausgegangen, dass die Presseisru¨cken unendlich du¨nn sind, so dass diese
bei einem Anstro¨mungswinkel von Φ = 0◦ keinen Widerstand verursachen. Im Gegensatz
dazu verursachen die Rauigkeitselemente im Modell von Raupach/Andreas unter jedem
Winkel Φ einen Widerstand.
Die Modifizierung des Stirnfla¨chenindex λ fu¨r Presseisru¨cken basiert auf folgenden Annah-
men:
• der Querschnitt der Presseisru¨cken (vgl. Abbildung 4.45) hat wie im Fall der Sastrugi
die Form eines Dreiecks der Ho¨he h und der Breite m·h
• die Seitenfla¨che (vgl. Abbildung 4.45) hat die Form eines Rechtecks der La¨nge n·h
Mit den gemachten Annahmen ergibt sich die Beziehung:
mnh2 = γAu (4.19)
Dabei stellt γ (dimensionslos) den von Rauigkeitselementen bedeckten Anteil der Gesamt-
grundfla¨che Au dar (γAu ergibt die Ru¨ckengrundfla¨che). Die Bestimmung des Parameters
γ kann z. B. anhand von Beobachtungen erfolgen.
Die sich ergebende Gesamtgrundfla¨che Au eines Rauigkeitselementes nimmt fu¨r die von
Andreas fu¨r die Sastrugi verwendeten Werte von m = 4, n = 10, γ = 0.15 und h = 0.5
m einen Wert von 66.67 m2 an, wa¨hrend die Fla¨che eines Sastrugi im Modell von Andreas
demnach 10 m2 betra¨gt.
Im Fall der 1-dimensionalen Betrachtungsweise des Garbrecht-Konzeptes, bei der die Press-
eisru¨cken als unendlich du¨nn (diese Annahme wu¨rde im Modell von Raupach/Andreas be-
deuten, dass m → 0 geht) betrachtet werden, entspricht die Gesamtgrundfla¨che Au (bzw.
in diesem Fall die La¨nge der Gesamtgrundfla¨che Au) dem Abstand der Presseisru¨cken
voneinander. Im Gegensatz zum Modell von Raupach/Andreas bleibt beim Modell von
Garbrecht die Struktur der Rauigkeitselemente weitgehend unberu¨cksichtigt (diese spielen
lediglich bei der Detektierung mit Hilfe des Rayleigh-Kriteriums eine Rolle, vgl. Abschnitt
4.1.2).
Die nachfolgenden Betrachtungen beschra¨nken sich aus Symmetriegru¨nden auf einen Be-
reich von Φ = 0◦ bis 180◦ (Φ stellt dabei den Winkel relativ zur Ru¨ckenla¨ngsachse dar).
Es ergeben sich folgende Relationen fu¨r die Silhouette A(Φ) (Fla¨che der Silhoutte des
Presseisru¨ckens, auf die der Wind trifft) und den Stirnfla¨chenindex λ(Φ):
• Winkelbereich I: 0◦ ≤ Φ ≤ 90◦
In diesem Bereich des Anstro¨mungswinkels trifft der Wind sowohl auf die Quer-
schnittsfla¨che als auch auf die Seitenfla¨che des Presseisru¨ckens (mit Ausnahme ei-
nes Anstro¨mungswinkels von Φ = 0◦ bzw. Φ = 90◦, bei dem der Wind nur auf die
Querschnittsfla¨che bzw. die Seitenfla¨che des Presseisru¨ckens trifft). Es ergeben sich

















Mit γ = mnh
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Fu¨r die Seitenfla¨che (Rechteck) muss gelten:




























cos(Φ) + n sin(Φ)
]
(4.26)
Der winkelabha¨ngige Widerstandsbeiwert CR(Φ) berechnet sich als Summe der Teil-
fla¨chen multipliziert mit den entsprechenden Widerstandsbeiwerten und anschließen-








Mit Hilfe von Gleichung (4.27) ergibt sich ĈRI fu¨r Winkelbereich I schließlich zu:
ĈRI =
CR1 ·m2 cos(Φ) + CR2 ·n sin(Φ)




Dabei steht CR1 fu¨r den Widerstandsbeiwert der Querschnittsfla¨chen des Press-
eisru¨ckens (vgl. Abbildung 4.45), wa¨hrend CR2 fu¨r den Widerstandsbeiwert der bei-
den Seitenfla¨chen steht.
• Winkelbereich II: 90◦ ≤ Φ ≤ 180◦
In diesem Bereich des Anstro¨mungswinkels trifft der Wind sowohl auf die hintere
Querschnittsfla¨che (entspricht der vorderen Querschnittsfla¨che) als auch auf die Sei-
tenfla¨che des Presseisru¨ckens (mit Ausnahme eines Anstro¨mungswinkels von Φ = 90◦
bzw. Φ = 180◦, bei dem der Wind nur auf die Seitenfla¨che bzw. die Querschnitts-





















Fu¨r die Seitenfla¨che muss gelten:










Abbildung 4.46: Presseisru¨cken weisen oft eine stark zerklu¨ftete Oberfla¨che auf, da sie die
Folge konvergenter Meereisdrift sind. Foto: W. Cohrs
Fu¨r den gesamten Winkelbereich II ergeben sich schließlich folgende Zusammenha¨nge:
























Es zeigt sich, dass die Formeln zur Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ der Presseisru¨cken
mit denen der Sastrugi identisch sind. Das ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass die im Gegen-
satz zu den Sastrugi gro¨ßere Fla¨che der Silhouette der Presseisru¨cken durch die ebenfalls
gro¨ßere Gesamtgrundfla¨che Au kompensiert wird (identische Wahl der Parameter m, n,
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h und γ vorausgesetzt). Das Verha¨ltnis der dem Wind entgegengerichteten Silhouette zur
Gesamtgrundﬂa¨che Au a¨ndert sich daher nicht.
Es ist allerdings zu beachten, dass das Modell nur eine grobe Na¨herung der Realita¨t dar-
stellt. In der Natur sind Presseisru¨cken oft stark zerklu¨ftet und durch viel zerbrochenes Eis
gepra¨gt, so dass diese nur in erster Na¨herung den hier betrachteten geometrischen Ko¨rpern
entsprechen (vgl. Abbildung 4.46).
4.6.2 Sensitivita¨tsstudien fu¨r CDN10
In diesem Abschnitt wird mit Hilfe von Sensitivita¨tsstudien die Abha¨ngigkeit des Impuls-
transferkoeﬃzienten CDN10 von verschiedenen Modellparametern untersucht. Die Berech-
nung des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 erfolgt dabei, wie bereits in Abschnitt 2.2.3
beschrieben, nach Gleichung (2.73), wa¨hrend die Bestimmung des Widerstandsbeiwertes
CR(Φ) anhand der Gleichungen (4.28) und (4.35) erfolgt.














































Abbildung 4.47: Widerstandsbeiwert CR als Funktion des Neigungswinkels α (links) sowie
als Funktion von Ho¨he h und Breite b der Presseisru¨cken.
Die Bestimmung des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 erfordert zusa¨tzlich die Kenntnis
des Widerstandsbeiwertes CR der einzelnen Teilﬂa¨chen der Presseisru¨cken. Nach Banke et








Der Widerstandsbeiwert CR ergibt sich schließlich zu (vgl. Abbildung 4.47):
CR = 0.012 + 0.012α (4.37)
Es soll nun die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 von der Ru¨ckenho¨he h
und dem Winkel Φ zwischen Windrichtung und Hauptachse der Presseisru¨cken untersucht
werden. Dabei wird davon ausgegangen, dass alle Presseisru¨cken dieselbe Orientierung
aufweisen. Hierbei handelt es sich allerdings um eine Idealisierung, da die Presseisru¨cken
auf natu¨rlichen Meereisoberﬂa¨chen auch sehr unterschiedlich ausgerichtet sein ko¨nnen. Der
Abstand der Presseisru¨cken voneinander wird durch den Parameter γ (bzw. durch die
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Gesamtgrundﬂa¨che Au) bestimmt, welcher somit eine direkte Verbindung zum Modell von
Garbrecht darstellt.








































Abbildung 4.48: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 als Funktion der Presseisru¨ckenho¨he h
und des Winkels Φ zwischen Windrichtung und Hauptachse der Presseisru¨cken. Die ver-
wendeten Modellparameter sind CS10 = 1.10×10−3, m = 4.289, n = 50, CR = 0.312 (ergibt
sich fu¨r einen Neigungswinkel von 25◦) und der die Abschattung beschreibende Parameter
c mit einem Wert von 0.25 (entspricht dem von Andreas verwendeten Wert).
Fu¨r die Bestimmung des Widerstandsbeiwertes CR der Seitenﬂa¨chen wurde von einem
fu¨r die in der Arktis vorkommenden Presseisru¨cken typischen Neigungswinkel von α =
25◦ ausgegangen (Tucker et al., 1981). Der Parameter m ergab sich daher zu m = 4.289.
Dieser Wert wurde sowohl fu¨r die Querschnitts- als auch fu¨r die Seitenﬂa¨che des Press-
eisru¨ckens verwendet. Grundlage hierfu¨r ist die Annahme, dass sich die Neigung der ein-
zelnen Teilﬂa¨chen eines Presseisru¨ckens nicht wesentlich voneinander unterscheiden. Eine
feste Vorgabe des Widerstandsbeiwertes CR bedeutet dabei, dass der Neigungswinkel der
Flanken der Presseisru¨cken fu¨r alle Ru¨ckenho¨hen h ﬁxiert ist, so dass die Zunahme der Ho¨he
h nach Formel (4.17) gleichzeitig in einer Zunahme der Breite b der Ru¨cken resultiert.
Fu¨r n wurde ein Wert von 50 gewa¨hlt, da die real in der Natur vorkommenden Press-
eisru¨cken in den meisten Fa¨llen deutlich la¨nger als breit sind (vgl. Abbildung 4.46).
Abbildung 4.48 zeigt den Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 (vgl. Formel (2.73)) einer
Meereisoberﬂa¨che mit Presseisru¨cken als Funktion von Ru¨ckenho¨he h und Winkel Φ. Dabei
wurde fu¨r γ ein Wert von 0.15 vorgegeben. Hierbei ist allerdings zu beachten, dass die Vor-
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gabe eines festen Wertes fu¨r γ bei A¨nderung der Ho¨he h eine A¨nderung der Gesamtgrund-
ﬂa¨che Au zur Folge hat, da sich nach Gleichung (4.19) die Ru¨ckengrundﬂa¨che (Fla¨che eines
Ru¨ckens) mnh2 a¨ndert (man kann allerdings auch annehmen, dass sich m·n bei gleichblei-
bendem Au a¨ndert). Andernfalls wu¨rde die A¨nderung des Parameters h in einer A¨nderung
des Gesamtbedeckungsgrads γ resultieren. Die aus der Vorgabe eines festen Wertes fu¨r γ
bei zunehmenden Werten von h resultierende Vergro¨ßerung der Gesamtgrundﬂa¨che Au ist
gleichbedeutend mit einer Vergro¨ßerung des Abstandes zwischen den Presseisru¨cken, d. h.
einer Verringerung der Gesamtzahl von Ru¨cken pro Quadratmeter.



























































Abbildung 4.49: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 als Funktion des Neigungswinkels α und
des Winkels Φ zwischen Windrichtung und Hauptachse der Presseisru¨cken. Die verwende-
ten Modellparameter sind CS10 = 1.10× 10−3, c = 0.25, γ = 0.15 und h = 0.5 m.
Ein Winkel von Φ = 90◦ entspricht einer senkrechten Anstro¨mung der Seitenﬂa¨che der
Presseisru¨cken. Es ist allerdings zu beachten, dass sich bei Beru¨cksichtigung der wahren
Orientierung der Presseisru¨ckenachsen abweichende Werte des Impulstransferkoeﬃzienten
ergeben. Dabei ist davon auszugehen, dass diese besonders in einem Winkelbereich um
90◦ deutlich geringere Werte annehmen, da der Wind bei realen Meereisoberﬂa¨chen un-
abha¨ngig von der Windrichtung in den meisten Fa¨llen auf stark voneinander abweichende
Orientierungen der Hauptachsen der Presseisru¨cken triﬀt. Der hier dargestellte Fall stellt
daher eine Idealisierung dar.
In Abbildung 4.49 ist der Impulstransferkoeﬃzient CDN10 als Funktion des Neigungswinkels
α der Seitenﬂa¨chen und des Winkels Φ zwischen der Hauptachse der Presseisru¨cken und
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der Windrichtung dargestellt. Der sich fu¨r die Seitenﬂa¨chen ergebende Widerstandsbeiwert
wurde auch fu¨r die Querschnittsﬂa¨chen verwendet (die Querschnittsﬂa¨chen haben, mit
Ausnahme sehr kurzer Presseisru¨cken, nur eine geringe Auswirkung auf die Ergebnisse).
Fu¨r den Parameter γ wurde ein fester Wert von 0.15 vorgegeben.


















































Abbildung 4.50: Stirnﬂa¨chenindex λ als Funktion des Winkels Φ zwischen Windrichtung
und Hauptachse der Presseisru¨cken fu¨r verschiedene Kombinationen der Parameter m und
n. Dargestellt sind die Beitra¨ge der einzelnen Teilﬂa¨chen der Presseisru¨cken sowie der
sich als Summe der Anteile ergebende gesamte Stirnﬂa¨chenindex λGesamt. Aus Symmetrie-
gru¨nden ist nur der Winkelbereich bis 90◦ dargestellt.
Die starke Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 vom Neigungswinkel α ist
darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass die Zunahme der Werte des Winkels α zu einer gleichzeitigen
Verringerung der Werte des Parameters m und damit nach Gleichung (4.26) bzw. (4.34)
auch des Stirnﬂa¨chenindex λ und somit des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 fu¨hren. Das
Verha¨ltnis der Silhouette der Ru¨cken A(Φ) zur Gesamtgrundﬂa¨che Au nimmt zu. Das be-
deutet, dass Ru¨cken mit einer gro¨ßeren Neigung der Flanken und damit nach Gleichung
(4.17) einer geringeren Breite b eine gro¨ßere Silhouette A(Φ) pro Gesamtgrundﬂa¨che Au
aufweisen. Hierbei ist allerdings zu beachten, dass fu¨r γ ein fester Wert vorgegeben wurde.
Das bedeutet, dass die Zunahme der Ru¨ckenbreite b nach Gleichung (4.19) in einer Zu-
nahme der Gesamtgrundﬂa¨che Au und damit des Abstandes zwischen den Presseisru¨cken
resultiert (feste Werte fu¨r n und h vorausgesetzt). Die Zunahme des Neigungswinkels α der
Flanken der Presseisru¨cken fu¨hrt im Modell von Raupach/Andreas zu einer Verringerung
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des Abstandes zwischen den Rauigkeitselementen (Presseisru¨cken). Einen weiteren Grund
fu¨r die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten CDN10 vom Neigungswinkel α stellt
die Zunahme der Werte des Widerstandsbeiwertes CR bei zunehmenden Winkeln α dar
(vgl. Abbildung 4.47).
Rauigkeitselemente mit einer geringen Neigung der Flanken spielen aus den genannten
Gru¨nden im Modell von Raupach/Andreas nur eine untergeordnete Rolle fu¨r den turbu-
lenten Impulsaustausch.
In Abbildung 4.50 sind die Beitra¨ge der verschiedenen Teilfla¨chen der Presseisru¨cken zum
Stirnfla¨chenindex λ fu¨r verschiedene Kombinationen der Parameter m und n dargestellt.
Dabei wurden fu¨r γ und h Werte von 0.15 bzw. 0.5 m verwendet. Die Werte des Parameters
m entsprechen den von Tucker et al. (1981) in der Arktis typischerweise beobachteten
Neigungswinkeln α der Flanken der Presseisru¨cken zwischen 8◦ (m = 14.23) und 52◦ (m =
1.56). Fu¨r den die La¨nge l der Presseisru¨cken bestimmenden Parameter n wurden Werte
von 10 bzw. 50 gewa¨hlt.
Die Ergebnisse zeigen, dass die Querschnittsfla¨che der Presseisru¨cken in den dargestellten
Fa¨llen nur bei geringen Winkeln Φ einen deutlichen Einfluss auf den Stirnfla¨chenindex λ
und somit auf die Bestimmung des Impulstransferkoeffizienten CDN10 ausu¨bt.
Es wird nun mit Hilfe von Sensitivita¨tsstudien die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffi-
zienten CDN10 von den Parametern γ (bzw. Au), h, m und n untersucht.
Bedeckungsgrad γ
Der Bedeckungsgrad γ der Meereisoberfla¨che mit Rauigkeitselementen (γ stellt das Verha¨lt-
nis der Grundfla¨che eines Ru¨ckens zu der dazugeho¨rigen Gesamtgrundfla¨che Au dar: γ =
mnh2
Au
) spielt im Modell von Raupach/Andreas eine wichtige Rolle. Es soll daher nun die
Sensitivita¨t des Modells bezu¨glich des Parameters γ untersucht werden. Fu¨r die Parame-
ter m, n und h wurden dabei Werte von 4.289, 50 und 0.5 m gewa¨hlt. Die Variation des
Parameters γ resultiert bei gleichzeitiger Verwendung fester Werte fu¨r m, n und h nach
Gleichung (4.19) in einer A¨nderung der Gesamtgrundfla¨che Au. Diese nimmt bei zuneh-
menden Bedeckungsgraden γ immer geringere Werte an. Der Parameter γ bestimmt daher
den Abstand der Presseisru¨cken voneinander.
Abbildung 4.51 zeigt die Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten CDN10 sowie der
Schubspannungsaufteilung τR
τ
(vgl. Formel (2.75)) vom Parameter γ. Die Ergebnisse sind
fu¨r einen Wertebereich des Parameters γ von 0.05 bis 0.40 dargestellt. Die rote Linie
markiert den Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten CS10. Es wird wie in den vorherigen
Abbildungen davon ausgegangen, dass alle Presseisru¨cken dieselben Abmessungen sowie
eine identische Orientierung der Ru¨ckenhauptachse aufweisen.
Die verwendeten Modellparameter wurden hierbei so gewa¨hlt, dass sie die in der Region
Spitzbergen auftretenden Presseisru¨cken mo¨glichst realita¨tsnah beschreiben. Fu¨r die Ho¨he
der Presseisru¨cken wurde daher ein Wert von h = 0.5 m angenommen. Dieser entspricht
dem Mittelwert der aus den zur Verfu¨gung stehenden Daten bestimmten Ru¨ckenho¨hen.
Der Parameter m ergibt sich, wie bereits beschrieben, aus der Verwendung einer fu¨r Press-
eisru¨cken mittleren Neigung der Flanken von 25◦ zu m = 4.289. Mit dem Neigungswinkel
α und unter Verwendung von Formel (4.37) kann der Widerstandsbeiwert der Seitenfla¨che
der Presseisru¨cken bestimmt werden. Fu¨r die Querschnittsfla¨chen der Presseisru¨cken wurde
jeweils ein Widerstandsbeiwert von CR = 0.3 angenommen.
Die Vorgabe einer typischen La¨nge l ist nicht mo¨glich, da sich die einzeln Presseisru¨cken
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hinsichtlich ihrer La¨nge sehr stark voneinander unterscheiden. In einigen Fa¨llen sind die
Ru¨cken kaum la¨nger als breit, wa¨hrend sie in anderen Fa¨llen, abha¨ngig von der Schollen-
gro¨ße, La¨ngen von mehreren Kilometern aufweisen ko¨nnen. Es wurde daher, basierend auf
der Annahme, dass die Ru¨cken in den meisten Fa¨llen deutlich la¨nger als breit sind, ein
Wert von n = 50 vorgegeben.


















































Abbildung 4.51: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 (links) und Schubspannungsaufteilung
τR
τ
als Funktion des Winkels Φ fu¨r verschiedene Werte des Parameters γ. Die verwendeten
Modellparameter sind h = 0.5, m = 4.289, n = 50, CS10 = 1.10 × 10−3 und c = 0.25.
Ein Winkel von Φ = 90◦ entspricht einer senkrechten Anstro¨mung der Seitenﬂa¨che der
Presseisru¨cken.
Die mit dem Modell erzielten Ergebnisse zeigen eine deutliche Abha¨ngigkeit des Impuls-
transferkoeﬃzienten CDN10 vom Bedeckungsgrad γ (linker Teil der Abbildung 4.51). Die
Werte fu¨r Φ = 0◦ (senkrechte Anstro¨mung der vorderen Querschnittsﬂa¨che) resultieren
dabei ausschließlich aus der Silhouette der vorderen Querschnittsﬂa¨che der Presseisru¨cken.
Der rechte Teil von Abbildung 4.51 zeigt die Schubspannungsaufteilung τR
τ
(dabei bezeich-
net τR den Beitrag des Formwiderstandes zur gesamten turbulenten Schubspannung τ)
fu¨r verschiedene Werte des Parameters γ. Dabei zeigt sich ab einem Bedeckungsgrad von
γ = 0.20 nur noch ein geringer Einﬂuss auf τR
τ
. Dieser Eﬀekt ist darauf zuru¨ckzufu¨hren,
dass der durch den Oberﬂa¨chenwiderstand hervorgerufene turbulente Impulsﬂuss τS bei
zunehmenden Werten des Parameters γ und damit einhergehend des Stirnﬂa¨chenindex λ
nach Gleichung (2.75) nur noch einen geringen Anteil des gesamten turbulenten Impuls-
ﬂusses ausmacht. Mit zunehmendem Bedeckungsgrad γ kommt es zu einer immer sta¨rkeren
Abschattung der Oberﬂa¨che durch die Presseisru¨cken.





) Werte von weniger als 0.35 an. In diesem Bereich dominiert der Form-
widerstand den turbulenten Impulsﬂuss, wa¨hrend im Fall einer senkrechten Anstro¨mung
der Querschnittsﬂa¨che (Φ = 0◦) der Oberﬂa¨chenwiderstand den turbulenten Impulsﬂuss
dominiert.




sen eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber dem Parameter γ auf. Die Verwendung des Mo-




Einen weiteren die Meereisoberﬂa¨chentopographie charakterisierenden Parameter stellt die
Ho¨he h der Rauigkeitselemente dar. Abbildung 4.52 zeigt den Impulstransferkoeﬃzienten




dene Werte des Parameters h.








































Abbildung 4.52: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 (links) und Schubspannungsaufteilung
τR
τ
als Funktion des Winkels Φ fu¨r verschiedene Werte des Parameters h. Die verwendeten
Modellparameter sind m = 4.289, n = 50, γ = 0.15 (15% der Meereisoberﬂa¨che sind von
Presseisru¨cken bedeckt), CS10 = 1.10× 10−3 und c = 0.25.
Die Vorgabe eines festen Wertes fu¨r den Gesamtbedeckungsgrad γ resultiert bei A¨nderung
der Ru¨ckenho¨he h in einer A¨nderung der Gesamtgrundﬂa¨che Au (funktioniert auch wenn
sich m·n a¨ndert und Au konstant bleibt). Die Ho¨he h bestimmt daher im Modell von Rau-
pach/Andreas den Abstand der Presseisru¨cken voneinander. Fu¨r reale Meereisoberﬂa¨chen
ist dieses Verhalten allerdings nicht realistisch.
Die Ergebnisse zeigen eine deutliche Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10
von der Ho¨he h. Fu¨r die Schubspannungsaufteilung τR
τ
zeigt sich hingegen nur eine schwache
Sensitivita¨t bezu¨glich der Ho¨he h. Dies ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass der in die Bestim-
mung des Verha¨ltnisses τR
τ
eingehende Oberﬂa¨chenwiderstandskoeﬃzient CS in Ho¨he h der
Rauigkeitselemente (Gleichung (2.74)) lediglich eine schwache Sensitivita¨t gegenu¨ber der
Ho¨he h aufweist.
Breite b
Die Breite b der Presseisru¨cken wird durch den Parameter m bestimmt. Dieser stellt einen
wichtigen Modellparameter dar, da er sowohl den Stirnﬂa¨chenindex λ als auch wegen der
Abha¨ngigkeit von α (ergibt sich aus den Gleichungen (4.36) und (4.37)) den Widerstands-
beiwert CR der Seitenﬂa¨che der Presseisru¨cken bestimmt. Abbildung 4.53 zeigt den Impuls-




des Parameters m. Die fu¨r m verwendeten Werte wurden dabei, wie bereits erwa¨hnt, fu¨r
die in der Arktis typischerweise vorkommenden Neigungswinkel α der Flanken der Press-
eisru¨cken von 8◦ (m = 14.23) bis 52◦ (m = 1.56) berechnet.
Die Ergebnisse belegen die wichtige Rolle des Parameters m bei der Bestimmung des Stirn-
ﬂa¨chenindex λ. Mit zunehmenden Werten von m kommt es bei konstantem γ nach Glei-
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chung (4.26) bzw. (4.34) zu einer deutlichen Abnahme der Werte des Stirnﬂa¨chenindex
λ (das Verha¨ltnis der dem Wind entgegengerichteten Silhouette A(Φ) des Presseisru¨ckens
zur Gesamtgrundﬂa¨che Au nimmt mit zunehmenden Werten von m immer geringere Wer-
te an, was gleichbedeutend ist mit einem gro¨ßeren Abstand zwischen den Presseisru¨cken),
die zusa¨tzlich mit einer Verringerung der Werte des Widerstandsbeiwertes CR einhergeht
(im Fall sehr geringer Neigungswinkel α nimmt der Impulstransferkoeﬃzient den Wert des
Oberﬂa¨chenwiderstandskoeﬃzienten CS10 an). Aus diesen Gru¨nden weist der Impulstrans-
ferkoeﬃzient CDN10 eine starke Sensitivita¨t bezu¨glich des Parameters m auf.











































Abbildung 4.53: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 (links) und Schubspannungsaufteilung
τR
τ
als Funktion des Winkels Φ fu¨r verschiedene Werte des Parameters m. Die verwendeten
Modellparameter sind n = 50, γ = 0.15, CS10 = 1.10 × 10−3 und c = 0.25.
Die fu¨r große Werte des Parametersm sich bei einem Winkel von Φ = 90◦ ergebende leichte
Abnahme der Werte des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 bzw. der Schubspannungsauf-
teilung τR
τ
ist auf die leichte Abnahme der Werte des Stirnﬂa¨chenindex (vgl. Abbildung
4.50), die sich ergebenden geringen Werte des Parameters CR der Seitenﬂa¨che und den
fehlenden Einﬂuss der Querschnittsﬂa¨che der Presseisru¨cken, fu¨r die ein Wert von CR =
0.3 angenommen wurde, zuru¨ckzufu¨hren.
Bei den in Abbildung 4.53 dargestellten Ergebnissen ist zu beachten, dass diese zusa¨tzlich
eine Sensitivita¨t gegenu¨ber dem Parameter n aufweisen. Diese ist besonders fu¨r kleine
Werte deutlich ausgepra¨gt.
La¨nge l
Die La¨nge l der Presseisru¨cken wird nach Formel (4.18) durch den Modellparameter n
bestimmt. Abbildung 4.54 zeigt den Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 sowie die Schub-
spannungsaufteilung τR
τ
fu¨r verschiedene Werte des Parameters n.
Die Ergebnisse zeigen, mit Ausnahme des Winkelbereichs von 0 bis 20◦ bzw. von 160 bis
180◦, nur eine schwache Sensitivita¨t bezu¨glich des Parameters n. Mit zunehmenden Werten
des Parameters n nimmt der Einﬂuss der La¨nge der Presseisru¨cken auf den Stirnﬂa¨chenin-
dex λ und damit auf die Bestimmung des Impulstransferkoeﬃzienten CDN10 ab (vgl. Glei-
chung (4.26) bzw. (4.34)). Eine Zunahme der La¨nge der Presseisru¨cken resultiert, bei Ver-
wendung identischer Werte der Parameter m, h und γ, in einer Abnahme des Verha¨ltnisses
der Silhouette A(Φ) der Presseisru¨cken zur Gesamtgrundﬂa¨che Au (des Stirnﬂa¨chenindex
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λ). Lange Presseisru¨cken haben daher (denselben Bedeckungsgrad γ vorausgesetzt) eine
geringere Silhouettenﬂa¨che A(Φ) pro Gesamtgrundﬂa¨che Au (mit Ausnahme einer senk-
rechten Anstro¨mung) als dies im Fall kurzer Presseisru¨cken der Fall ist. Daher haben sie
nach den Modellvorstellungen von Andreas eine geringere Bedeutung fu¨r den turbulenten
Impulsaustausch als dies bei kurzen Presseisru¨cken der Fall ist.







































Abbildung 4.54: Impulstransferkoeﬃzient CDN10 (links) und Schubspannungsaufteilung
τR
τ
als Funktion des Winkels Φ zwischen der Hauptachse der Presseisru¨cken und der Wind-
richtung fu¨r verschiedene Werte des Parameters n. Die verwendeten Modellparameter sind
m = 4.289, γ = 0.15, CS10 = 1.10× 10−3 und c = 0.25.
Bei den dargestellten Ergebnissen ist zu beachten, dass auch der Wert des Parameters m
eine wichtige Rolle fu¨r die Sensitivita¨t bezu¨glich des Parameters n spielt. Die Verwendung
großer m-Werte fu¨hrt zu einer deutlich gro¨ßeren Sensitivita¨t bezu¨glich des Parameters n.
Zusammenhang zwischen Ru¨ckengrundﬂa¨che und Gesamtgrundﬂa¨che
Die Parametrisierung des Stirnﬂa¨chenindex λ im Modell von Andreas fu¨hrt dazu, dass
kleinskalige Rauigkeitselemente in einem Bereich von Dezimetern bis zu wenigen Metern
einen gro¨ßeren Beitrag zum Impulstransferkoeﬃzienten liefern, als dies bei den großen
Presseisru¨cken der Fall ist (identische Bedeckungsgrade γ vorausgesetzt, d. h. mehr kur-
ze und weniger breite Rauigkeitselemente). Im Fall breiter Presseisru¨cken, die eine große
Gesamtgrundﬂa¨che Au haben, nimmt das Verha¨ltnis der Silhouette A(Φ) zur Gesamtgrund-
ﬂa¨che Au wesentlich geringere Werte an, als dies bei kleineren Rauigkeitselementen der Fall
ist. Kleinskalige Rauigkeitselemente besitzen daher, bei identischen Bedeckungsgraden γ,
im Vergleich zu großen Presseisru¨cken eine im Verha¨ltnis zur Gesamtgrundﬂa¨che Au deut-
lich gro¨ßere Silhouette (dieser Eﬀekt ist zusa¨tzlich vom Anstro¨mwinkel Φ abha¨ngig). Dies
hat zur Folge, dass bei zunehmender Breite eines Rauigkeitselements dessen Beitrag zum
Impulsﬂuss mit dieser Art der Parametrisierung immer geringer wird. Das Modell geht
davon aus, dass zahlreiche kleinskalige Rauigkeitselemente einen gro¨ßeren Beitrag zum
turbulenten Impulsﬂuss liefern, als das bei gro¨ßeren (la¨ngeren und breiteren) Rauigkeits-
elementen (z. B. Presseisru¨cken), die denselben Bedeckungsgrad γ aufweisen, der Fall ist.
Die zentrale Aussage des Modells von Andreas ist daher, dass kleine Rauigkeitselemente
(wie z. B. 10 cm hohe Sastrugi) den turbulenten Impulsﬂuss maßgeblich bestimmen. Die
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Presseisru¨cken liefern demnach nur einen geringen Beitrag zum turbulenten Impulsaus-
tausch. Zu derselben Schlussfolgerung gelangten auch Jackson et al. (1978).
4.6.3 Anwendung des Modells auf die mit dem Laseraltimeter
gemessene Meereisoberfla¨chentopographie
In diesem Abschnitt sollen die fu¨r die Presseisru¨cken abgeleiteten Beziehungen weiter ana-
lysiert werden.
Der entscheidende Schritt bei der Anwendung des Modells auf eine mit einem Laseraltime-
ter gemessene Meereisoberfla¨chentopographie ist die Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ.
Diese erfordert die Kenntnis der Parameter m, n sowie des Winkels Φ. Das Konzept der
Winkelabha¨ngigkeit des Stirnfla¨chenindex λ im Modell von Andreas la¨sst sich allerdings
nicht direkt auf die Presseisru¨cken u¨bertragen, da diese im Gegensatz zu den gleichgerich-
teten Sastrugi eine zufa¨llige Orientierung der Hauptachsen aufweisen (diese ist nicht durch
die vorherrschende Windrichtung bestimmt). Aus diesem Grund trifft der Wind im Fall
der Presseisru¨cken unter jedem Winkel Φ auf eine komplexe Oberfla¨chenstruktur. Hier wird
angenommen, dass die auf dem Meereis auftretenden Presseisru¨cken u¨berwiegend isotrop
ausgerichtet sind.
Die Anwendung des Modells auf die aus den Daten des Laseraltimeters bestimmte Meereis-
oberfla¨chentopographie erfordert einige Modifikationen der in den vorangegangenen Ab-
schnitten verwendeten Parameter, die aus den Lasermessungen nicht direkt bestimmt wer-
den ko¨nnen.
Die Verwendung von Gleichung (4.26) bzw. (4.34) zur Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ
erfordert die Kenntnis der Parameter γ (bzw. der Gesamtgrundfla¨che Au), m, n sowie des
Winkels Φ. Die Ableitung des Parameters γ aus 1-D Laserdaten ist nur in erster Na¨herung





Dabei wird zuna¨chst davon ausgegangen, dass alle Presseisru¨cken parallel zueinander aus-
gerichtet sind, da die Orientierung der Ru¨cken keinen Einfluss auf die Bestimmung des
Parameters γ hat. Die Orientierung der Hauptachsen der Presseisru¨cken wird erst an spa¨te-
rer Stelle beru¨cksichtigt. Der Abstand der Presseisru¨cken XR voneinander entspricht somit
der La¨nge der Gesamtgrundfla¨che Au. Die Breite der Gesamtgrundfla¨che Au wird im Fol-
genden als BAu bezeichnet (die Fla¨che der Gesamtgrundfla¨che Au ergibt sich daher zu
Au = XR ·BAu). Unter Verwendung dieser Annahmen und mit BR = mHR (Gleichung
(4.17) fu¨r die Bestimmung der Ru¨ckenbreite) und LR = nHR (Gleichung (4.18) fu¨r die





Basierend auf der Annahme, dass die La¨nge LR eines Presseisru¨ckens der Breite der Ge-
samtgrundfla¨che Au entspricht und unter Verwendung von BR = mHR (Gleichung (4.17)),















Ae bezeichnet das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae (vgl. Abschnitt 4.1.4).
Diese Vorgehensweise ist jedoch mit einer großen Unsicherheit behaftet, da die Orientierung
der Ru¨ckenachsen und damit ihre wahre Breite und La¨nge unbekannt sind.
Der Stirnfla¨chenindex λ ergibt sich schließlich mit Hilfe der Gleichungen (4.26) und (4.34)
und unter Verwendung von Gleichung (4.41) zu:
λ(Φ) = mAe ·
[






bzw. fu¨r den Winkelbereich II:
λ(Φ) = mAe ·
[
m−1 sin(Φ)− (2n)−1 cos(Φ)] = A(Φ)
Au
(4.43)
Die Beru¨cksichtigung der Winkelabha¨ngigkeit erfolgt ausgehend von einer zufa¨lligen Ver-
teilung der Orientierung der Achsen der Presseisru¨cken. Wa¨hrend sich fu¨r einen einzelnen
Presseisru¨cken ein definierter Winkel Φ ergibt, wird man fu¨r ein Ensemble von Press-
eisru¨cken mit isotroper Verteilung der Ru¨ckenachsen hingegen einen Mittelwert beobach-
ten. Die Berechnung des Mittelwertes erfolgt dabei u¨ber die Integration aller Winkel Φ
von 0 bis pi
2
(vgl. Gleichung (4.42)) bzw. von pi
2
bis pi (vgl. Gleichung (4.43)). Es ergibt sich
daher:









bzw. fu¨r Winkelbereich II:








Die Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ erfordert somit die Kenntnis der Parameter m
und n. Beide lassen sich allerdings nicht direkt aus den Daten des Laseraltimeters be-
stimmen. Diese erlauben weder eine Aussage u¨ber die Breite noch u¨ber die La¨nge der
detektierten Presseisru¨cken, da die Winkel zwischen Flug- und Ru¨ckenrichtung unbekannt
sind. Da die meisten in der Natur vorkommenden Presseisru¨cken viel la¨nger als breit sind,
wird davon ausgegangen, dass m  n gilt. In diesem Fall kann die Anstro¨mung auf die
Querschnittsfla¨che der Presseisru¨cken vernachla¨ssigt werden. Dieselbe Annahme wird auch
beim Formwiderstandskonzept nach Garbrecht gemacht. Mit den gemachten Annahmen
ergibt sich der Stirnfla¨chenindex λ schließlich zu:





, m n (4.46)
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Eine Abha¨ngigkeit vom Parameter m ist nicht mehr gegeben.
Die Parametrisierung des Stirnfla¨chenindex λ nach Andreas (und damit auch des Ensem-
bleaspektverha¨ltnisses Ae) betont die Wichtigkeit der kleinskaligen Strukturen fu¨r den
turbulenten Impulsaustausch. Die Wirksamkeit der Rauigkeitselemente in bezug auf den
turbulenten Impulsaustausch wird dabei durch das Verha¨ltnis der dem Wind entgegen-
gerichteten Silhouette des Rauigkeitselementes zur Gesamtgrundfla¨che Au repra¨sentiert.
Bei kleinen Rauigkeitselementen ist das Verha¨ltnis der Silhouette zur Gesamtgrundfla¨che
wesentlich gro¨ßer als das bei großen Presseisru¨cken der Fall ist.
Die große Bedeutung der kleinskaligen Strukturen fu¨r den Impulsaustausch wird durch die
Beobachtungen von Andreas et al. (1995) im Weddellmeer besta¨tigt. Dabei zeigte sich,
dass bereits 10 cm hohe Sastrugi einen großen Einfluss auf den Impulstransferkoeffizienten
haben.
Der Stirnfla¨chenindex λ bzw. das im Modell von Garbrecht benutzte Ensembleaspekt-
verha¨ltnis Ae stellt den dominierenden Parameter beim Modell von Raupach/Andreas
bzw. beim Modell von Garbrecht dar. Beide Konzepte basieren auf einer a¨hnlichen Pa-
rametrisierung des Formwiderstands der mit Presseisru¨cken bedeckten Meereisoberfla¨che
(vgl. Abschnitt 2.2.2).
Der wesentliche Unterschied zwischen den Modellen von Raupach/Andreas und Garbrecht
besteht in der Beru¨cksichtigung des Abschattungseffektes (vgl. Kapitel 2.2). Wa¨hrend die-
ser beim Modell von Garbrecht mit Hilfe der als Parameter nur die Ru¨ckenho¨he und den
Ru¨ckenabstand verwendenden Na¨geli-Formel (Formel (2.46)) beschrieben werden kann, er-
fordert die Beru¨cksichtigung der Abschattung im Modell von Raupach/Andreas die Fest-
legung einer weiteren Konstante c, die empirisch bestimmt werden muss (vgl. Abschnitt
2.2.3). Die Beru¨cksichtigung der Abschattung im Modell von Raupach/Andreas stellt daher
einen Nachteil gegenu¨ber dem Modell von Garbrecht dar.
Validierung des Modells anhand von Messungen
Die Validierung des Modells erfolgt anhand von Laseraltimeterprofilen der Meereisober-
fla¨chentopographie und der aus den Turbulenzmessungen bestimmten Impulstransferko-
effizienten cD,10. Dabei wurde Gleichung (4.47) zur Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ
verwendet. Es ist allerdings zu beachten, dass die aus den Daten des Laseraltimeters ab-
geleiteten Eigenschaften der Meereisoberfla¨chentopographie nichts u¨ber die Beschaffenheit
des Eises rechts und links des Profils aussagen. Diese Bereiche spielen aber fu¨r die Be-
stimmung des Impulstransferkoeffizienten ebenfalls eine Rolle. Dabei ko¨nnen regional sehr
große Unterschiede der Oberfla¨chenrauigkeit auftreten (vgl. Abbildung 1.1).
Im Gegensatz zu den Ansa¨tzen von Raupach und Andreas, die davon ausgehen, dass alle
Rauigkeitselemente eine identische Form aufweisen, werden im Folgenden die aus den Daten
des Laseraltimeters bestimmten Ensemblemittelwerte der Eisru¨ckenparameter verwendet.
Dabei handelt es sich um die mittlere Ru¨ckenho¨he He und den mittleren Ru¨ckenabstand
δxe der jeweils 10 km langen Flugsegmente. Es ist allerdings zu beachten, dass es sich
bei δxe nicht um die tatsa¨chlichen mittleren Ru¨ckenabsta¨nde handelt, sondern um den
mittleren Abstand der mit dem Rayleigh-Kriterium detektierten Punkte (vgl. Abschnitt
4.1.2).
Die Bestimmung des Impulstransferkoeffizienten CDN10 erfolgte nach Gleichung (2.73).
Diese erfordert, wie bereits in Abschnitt 2.2.3 dargestellt, zusa¨tzlich die Kenntnis des Wi-
derstandsbeiwertes CR der Presseisru¨cken. Der Widerstandsbeiwert wird dabei, wie bereits
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in Abschnitt 4.5.2 dargestellt, als Tuning Konstante verwendet. Fu¨r den Oberfla¨chenwi-
derstandskoeffizienten wurde ein Wert von 0.84×10−3 verwendet. Dieser entspricht dem
von Garbrecht (2002) fu¨r eine glatte Meereisoberfla¨che abgeleiteten Wert (ergibt sich fu¨r
z0 = 10
−5 m).
Die beste U¨bereinstimmung zwischen gemessenen und parametrisierten Impulstransferko-
effizienten ergibt sich dabei aus der Verwendung des optimierten Widerstandsbeiwertes
cw = 0.05 + (0.35 ·He) (vgl. Abschnitt 4.5.2) sowie fu¨r einen Wert des die Abschattung
repra¨sentierenden Parameters c von 0.25 (vgl. Abschnitt 2.2.3). Die Verwendung gro¨ßerer
Werte des Parameters c fu¨hrt zu einer teilweise deutlichen Unterscha¨tzung der Werte des
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Abbildung 4.55: Berechnete und gemessene Impulstransferkoeffizienten. Die verwendeten
Modellparameter sind CS10 = 0.84×10−3 und c = 0.25. Die Bestimmung des Widerstands-
beiwertes erfolgte anhand von CR = 0.05 + (0.35·He).
Die etwas schlechtere U¨bereinstimmung zwischen berechneten und gemessenen Impuls-
transferkoeffizienten im Fall neutraler bis leicht labiler Schichtung (L < 0) ist vermutlich,
wie bereits in Abschnitt 4.4 dargestellt, darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass diese Segmente in den
meisten Fa¨llen in großen Ho¨hen (um 50 m) geflogen wurden und daher gro¨ßere aus der
Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten resultierende Unsicherheiten aufweisen.
Trotz der zahlreichen gemachten Annahmen und den sich daraus ergebenden Unsicherhei-
ten bei der Bestimmung der einzelnen Parameter ergibt sich, wie bereits beim Modell von
Garbrecht, eine relativ gute U¨bereinstimmung zwischen gemessenen und parametrisierten
Impulstransferkoeffizienten, allerdings auch keine Verbesserung (vgl. Abschnitt 4.5.1).
Trotz der guten U¨bereinstimmung mit den Messungen ist das Modell aufgrund der Vielzahl
der zu bestimmenden Parameter fu¨r die Anwendung auf Meereisoberfla¨chen nicht optimal.
Ein entscheidender Nachteil besteht darin, dass die Verwendung des Modells, wie schon
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beim Modell von Garbrecht, die Vorgabe eines von der Form bzw. des Neigungswinkels
α der Flanken der Presseisru¨cken abha¨ngigen Wertes des Widerstandsbeiwertes CR erfor-
dert. Die Bestimmung des Stirnfla¨chenindex λ ist ebenfalls mit einer großen Unsicherheit
behaftet, da sich weder die Breite noch die La¨nge der Presseisru¨cken aus den Daten des
Laseraltimeters bestimmen lassen (das Laseraltimeter liefert nur einen Querschnitt der
Meereisoberfla¨chentopographie und somit keine Information u¨ber die genaue Orientierung
der Ru¨cken). Eine exakte Bestimmung des Parameters γ aus den Daten des Laseraltime-
ters ist daher ebenfalls nicht mo¨glich. Ru¨ckenbreite und -orientierung ko¨nnten allerdings
mit Hilfe von hoch auflo¨senden Satellitenbildern bestimmt werden. Der von Garbrecht
verwendete Ansatz erfordert hingegen nur die Kenntnis der Eisru¨ckenparameter He und
δxe.
Bei beiden Ansa¨tzen handelt es sich lediglich um unterschiedliche Formulierungen des An-
satzes von Arya (1975). Bei beiden Konzepten spielen die kleinskaligen Rauigkeitselemente
(bis zu wenigen Metern) eine wichtige Rolle fu¨r den turbulenten Impulsaustausch. Sowohl
der Stirnfla¨chenindex λ als auch das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae (diese stellen die domi-
nierenden Parameter des jeweiligen Ansatzes dar) nehmen die gro¨ßten Werte fu¨r den Fall
einer von zahlreichen kleinskaligen Rauigkeitselementen gepra¨gten Meereisoberfla¨che an.
Der wesentliche Unterschied zwischen beiden Ansa¨tzen besteht, wie bereits erwa¨hnt, in der
Beru¨cksichtigung des Abschattungseffektes.
4.7 Parametrisierung des turbulenten Impulsflusses
u¨ber Meereis als Funktion der statistischen Mo-
mente der Meereisoberfla¨chentopographie
Eine weitere Idee zur Parametrisierung des turbulenten Impulsflusses besteht in der Annah-
me, dass ein Zusammenhang zwischen den statistischen Momenten der Meereisoberfla¨chen-
topographie und den gemessenen turbulenten Flu¨ssen besteht. Es werden daher im Folgen-
den die verschiedenen Momente der Meereisoberfla¨chentopographie bezu¨glich ihrer Eignung
hinsichtlich der Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten untersucht. Die Untersu-
chung konzentriert sich dabei vorwiegend auf die RMS-Ho¨he (Standardabweichung) στ ,
die Varianz σ2τ , die Schiefe µ3 sowie die Kurtosis µ4 der Meereisoberfla¨chentopographie.
Wa¨hrend die Charakterisierung der Meereisoberfla¨chenrauigkeit hierbei zuna¨chst die statis-
tische Analyse aller Rauigkeitsskalen beinhaltet, basiert das Formwiderstandskonzept (vgl.
Abschnitt 2.2.2 und 2.2.3) auf einer statistischen Beschreibung von Absta¨nden und Ho¨hen
der Presseisru¨cken, greift also gro¨ßere Rauigkeitsskalen heraus. Da die verschiedenen sta-
tistischen Momente unterschiedliche Eigenschaften der Profile beschreiben, ist zu erwarten,
dass sich die einzelnen Parameter hinsichtlich ihrer Eignung zur Parametrisierung unter-
scheiden. Der Vorteil der statistischen Analyse besteht darin, dass die fu¨r die Verwendung
des Formwiderstandskonzeptes erforderliche Identifizierung von Presseisru¨cken entfa¨llt. Es
wird weder eine Ru¨ckendefinition noch die Vorgabe einer Mindestho¨he h0 zur Detektierung
von Presseisru¨cken beno¨tigt.
In einem weiteren Schritt wird anschließend untersucht, ob sich bestimmte Bereiche des
Spektrums der Meereisoberfla¨chentopographie besonders zur Parametrisierung des turbu-
lenten Impulsflusses eignen. Ziel dieser Untersuchung ist es festzustellen, ob Rauigkeits-
elemente auf bestimmten La¨ngenskalen bevorzugt zum turbulenten Impulsaustausch u¨ber
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Meereisoberfla¨chen beitragen. Auf diese Weise soll gekla¨rt werden, ob die Presseisru¨cken
wirklich die den turbulenten Impulsaustausch dominierenden Rauigkeitselemente sind (Ar-
ya, 1973; Arya, 1975) oder ob auch kleinere Strukturen der Meereisoberfla¨chentopographie
eine wichtige Rolle spielen. Dieser, immer nur einen bestimmten Ausschnitt des Spektrums
der Meereisoberfla¨chentopographie verwendende Ansatz, wird im Folgenden als Spektra-
ler Ansatz bezeichnet.
Die Untersuchung wird zuna¨chst anhand 10 km langer Segmente der Meereisoberfla¨chen-
topographie durchgefu¨hrt. Bei der Wahl der La¨nge der einzelnen Segmente ist zusa¨tzlich
zu beachten, dass diese eine zur Erfassung der statistischen Eigenschaften der Turbulenz
ausreichende La¨nge haben. Auf der anderen Seite ist es fu¨r eine statistische Analyse der
Meereisoberfla¨chentopographie notwendig, dass die Profile ausreichend homogen sind. Ein
kurzes Profil ist in bezug auf die statistischen Eigenschaften der Meereisoberfla¨chentopo-
graphie eher homogen, aber da es aus weniger Punkten besteht, ist es auch sta¨rker durch
statistische Fehler beeinflusst als dies bei la¨ngeren Profilen der Fall ist. La¨ngere Profile der
Meereisoberfla¨chentopographie haben hingegen den Nachteil, dass sie nicht zwischen den
charakteristischen Merkmalen wie z. B. Schollenkanten und Presseisru¨cken differenzieren,
da u¨ber diese gemittelt wird.
Die wichtigsten statistischen Parameter der aus den Messungen des Laseraltimeters be-
stimmten Meereisoberfla¨chentopographie sind in Tabelle 4.2 fu¨r alle im Rahmen dieser
Arbeit untersuchten Messflu¨ge angegeben. Dabei zeigt sich eine große regionale Variabi-
lita¨t der statistischen Parameter der Meereisoberfla¨chentopographie. Am ausgepra¨gtesten
sind die Unterschiede dabei zwischen den Profilen vom 14. Ma¨rz 1998 (u¨berwiegend stark
deformiertes einja¨hriges Meereis) und vom 16. Ma¨rz 2007 (u¨berwiegend relativ ebenes
einja¨hriges Meereis).
4.7.1 RMS-Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie







Es sind z(xi) die Ho¨he des betrachteten Punktes i, µ das Mittel u¨ber alle gemessenen
Ho¨hen sowie n die Anzahl der betrachteten Punkte.
Die RMS-Ho¨he kann zur Charakterisierung der Oberfla¨chenrauigkeit einer Meereisober-
fla¨che verwendet werden, da sie die vertikalen Variationen der Rauigkeit erfasst. Im Falle
einer rauen Meereisoberfla¨che sind hierbei die Presseisru¨cken die die RMS-Ho¨he maßgeblich
bestimmenden Rauigkeitselemente, wa¨hrend im Fall einer relativ ebenen Meereisoberfla¨che
eher kleinskalige Rauigkeitselemente die RMS-Ho¨he bestimmen.
In Abbildung 4.56 sind die Werte der RMS-Ho¨he στ fu¨r alle aus den Daten der Kampagnen
ARTIST, SVALEX und IceSAR bestimmten 10 km langen Segmente dargestellt. Dabei
zeigt sich eine große Variabilita¨t. Wa¨hrend die Werte fu¨r relativ ebenes Meereis mit nur
wenigen Presseisru¨cken unter 0.1 m liegen (16. Ma¨rz 2007 im Bereich des Storfjords (10)),
nehmen sie fu¨r relativ raue Meereisoberfla¨chen Werte von teilweise mehr als 0.3 m an (z.
B. am 27. Ma¨rz 1998 im Bereich der Barentssee (3)).
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Abbildung 4.56: RMS-Ho¨he στ der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Es zeigen sich deutliche
regionale Unterschiede der RMS-Ho¨he στ . Die Farbskala gibt die mittlere Proﬁlho¨he μ an.
Alle Segmente, die einen Anteil oﬀenen Wassers > 2% aufweisen, sind durch oﬀene Dreiecke
gekennzeichnet.
Die RMS-Ho¨he στ und die mittlere Proﬁlho¨he μ der Meereisoberﬂa¨chentopographie sind
mit r = 0.969 korreliert (bezieht sich auf alle 10km-Segmente, die einen Anteil oﬀenen
Wassers < 2% aufweisen), was darauf zuru¨ckzufu¨hren ist, dass die Zunahme der mittle-
ren Proﬁlho¨he μ mit einer Zunahme der Streuung bei den hier vorliegenden Daten der
Proﬁlho¨hen verbunden ist.
In Abbildung 4.57 sind die aus den Messungen von Polar 2 bestimmten schichtungskorri-
gierten Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 als Funktion der RMS-Ho¨he στ der Meereisober-
ﬂa¨chentopographie dargestellt. Dabei wurden nur Segmente, die einen Anteil oﬀenen Was-
sers von maximal 2%, eine mittlere Windgeschwindigkeit > 8 m
s
, eine maximale Flugho¨he
von 50 m und Werte des Stabilita¨tsparameters |10
L
| < 0.2 aufweisen, ausgewa¨hlt (vgl. auch
Kapitel 4.4). Die Darstellung entha¨lt zusa¨tzlich die Regressionsgerade zwischen den Im-
pulstransferkoeﬃzienten cD,10 und der RMS-Ho¨he στ . Die Fehlerbalken repra¨sentieren die
doppelte Standardabweichung.
Bei der Betrachtung der Korrelationen wird zusa¨tzlich zwischen neutraler bis leicht stabiler
Schichtung (L > 0) und neutraler bis leicht labiler Schichtung (L < 0) unterschieden.
Unter der Annahme einer linearen Regression sind die RMS-Ho¨he und der Impulstransfer-
koeﬃzient mit r = 0.775 korreliert. Der sich ergebende Korrelationskoeﬃzient liegt damit
im Bereich der sich fu¨r die Modelle von Garbrecht bzw. Raupach/Andreas ergebenden Wer-
te (gilt somit auch fu¨r das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae). Es la¨sst sich somit eine deutliche
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Abbildung 4.57: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 als Funktion der




Die gro¨ßere Streuung der Werte fu¨r Proﬁlsegmente mit L < 0 ist vermutlich darauf zuru¨ck-
zufu¨hren, dass diese in den meisten Fa¨llen in Ho¨hen um 50 m geﬂogen wurden, wa¨hrend die
Messungen im Fall neutraler bis leicht stabiler Schichtung (L > 0) u¨berwiegend in Ho¨hen
um 30 m durchgefu¨hrt wurden. Es kommt daher trotz nahezu neutraler Schichtungsbe-
dingungen zu gro¨ßeren aus der Ho¨henkorrektur (vgl. Abschnitt 4.3.2) resultierenden Un-
sicherheiten. Trotz dieser Einschra¨nkungen zeigen die Ergebnisse, dass die Streuung der
Werte des Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 auch im Fall neutraler bis leicht labiler Schich-
tung durch die Meereisrauigkeit verursacht wird. Fu¨r Fa¨lle mit neutraler bis leicht stabiler
Schichtung (L > 0) wurde bereits in Abschnitt 4.4.3 gezeigt, das die Streuung der Werte des
Impulstransferkoeﬃzienten auf der Variation der Meereisrauigkeit basiert (vgl. Abbildung
4.38).
Die Ergebnisse zeigen, dass die RMS-Ho¨he zur na¨herungsweisen Parametrisierung des Im-
pulstransferkoeﬃzienten verwendet werden kann. Ein Nachteil dieses Konzeptes besteht
allerdings darin, dass die RMS-Ho¨he στ nichts u¨ber die ra¨umliche Verteilung der Ho¨hen-
schwankungen innerhalb eines Proﬁls aussagt. Aus diesem Grund mu¨ssen die betrachteten
Proﬁlsegmente ausreichend homogen sein.
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Aufgrund der hohen Korrelation zwischen der RMS-Ho¨he στ und der mittleren Profilho¨he
µ unterscheiden sich beide Gro¨ßen hinsichtlich ihrer Eignung zur Parametrisierung des Im-
pulstransferkoeffizienten kaum. Gleiches gilt auch fu¨r den Median der Meereisoberfla¨chen-
topographie.
Die Verwendung der RMS-Ho¨he στ der vorla¨ufigen Meereisoberfla¨chentopographieHSur,ohne
(vor Abzug des Referenzniveaus Hrmin) fu¨hrt zu einem a¨hnlichen Wert des Korrelations-
koeffizienten r. Fu¨r diesen Ansatz ist daher die Bestimmung der Meereisoberfla¨chento-
pographie HSur und damit die Festlegung einer Filterla¨nge Λ fu¨r die Bestimmung des
Referenzniveaus Hrmin nicht erforderlich. Die die RMS-Ho¨he dominierenden Strukturen
sind in beiden Fa¨llen sehr a¨hnlich (vgl. Abschnitt 4.1.1).
Spektraler Ansatz
In einem weiteren Schritt soll nun untersucht werden, ob sich die RMS-Ho¨he eines bestimm-
ten Bereichs des Spektrums der Meereisoberfla¨chentopographie besser zur Parametrisierung
des Impulstransferkoeffizienten verwenden la¨sst als dies fu¨r die das gesamte Spektrum der
Meereisoberfla¨chentopographie beru¨cksichtigende RMS-Ho¨he στ der Fall ist. Zu diesem
Zweck wurden die Profile der Meereisoberfla¨chentopographie mit verschiedenen Cutoff-
Wellenla¨ngen λCutoff hochpassgefiltert. Dabei wurden die Daten zuna¨chst mittels FFT in
den Frequenzbereich transformiert. Anschließend wurden die Frequenzen ausgeschnitten,
die den Filter nicht passieren sollen. Aus den durchgelassenen Frequenzen wurde schließ-
lich das Signal wieder zusammengesetzt. Die nach der Filterung verbleibenden Strukturen
ko¨nnen als Rauigkeitselemente identifiziert werden (vgl. Abbildung 4.62). Aus den auf diese
Weise bestimmten Strukturen wurden schließlich die RMS-Ho¨he στ,λCutoff fu¨r Strukturen in
einem bestimmten Wellenla¨ngenbereich berechnet. Die Rauigkeit der Meereisoberfla¨chen-
topographie in den verschiedenen Spektralbereichen wird hierbei durch die Koeffizienten
von harmonischen Schwingungen beschrieben. Dieser eine ausreichende Homogenita¨t der
Profile erfordernde Ansatz beruht darauf, dass die die RMS-Ho¨he bestimmenden Rauig-
keitselemente sich auf verschiedenen Skalen stark unterscheiden. Wa¨hrend auf Skalen bis
100 m (alle urspru¨nglichen Strukturen, die la¨nger als 100 m sind, wurden bereits bei der
Prozessierung aus den Daten des Laseraltimeters entfernt) die Presseisru¨cken die dominan-
ten Rauigkeitselemente darstellen, sind dies auf Skalen < 1 m einzelne die Presseisru¨cken
bildende Eisblo¨cke und Schollenkanten bis hin zur Mikrostruktur (im mm-Bereich) des
Meereises (bzw. der Schneeauflage). Mit Hilfe von verschiedenen Filtern wird untersucht,
welche Bereiche des Spektrums in besonderem Maße zur Parametrisierung des turbulenten
Impulsflusses geeignet sind.
Abbildung 4.58 zeigt die Varianzspektren fu¨r verschiedene Teilstu¨cke des von Su¨den nach
Norden verlaufenden Messflugs vom 16. Ma¨rz 1998. Diese unterscheiden sich deutlich hin-
sichtlich ihrer Rauigkeit, wobei die geringsten Werte auf allen Skalen im Bereich der Meer-
eiskante angetroffen werden (blaue Linie in Abbildung 4.58). Die Zunahme der Rauigkeit
in Richtung Ku¨ste ist auf den an diesem Tag vorherrschenden auflandigen Wind zuru¨ck-
zufu¨hren, der das Meereis gegen die Ku¨ste von Svalbard gedru¨ckt hat.
Die maximal zur Gesamtvarianz beitragenden Strukturen befinden sich in einem Wel-
lenla¨ngenbereich von wenigen Metern bis 100 m (z. B. Ru¨ckencluster). Dieser Bereich ist
durch die sich auf dem Meereis befindenden Presseisru¨cken gepra¨gt. Der Vergleich der Va-
rianzspektren verschiedener von relativ ebenem bis zu rauen Meereisoberfla¨chen zeigt, dass
es im Spektrum keine bevorzugten, z. B. die Presseisru¨cken repra¨sentierenden, La¨ngenska-
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len gibt (diese wa¨ren sonst als einzelne Peaks im Spektrum erkennbar). Unabha¨ngig vom
Grad der Rauigkeit weisen die Varianzspektren aller Meereisoberﬂa¨chen ein durchga¨ngiges
Spektrum von Rauigkeitselementen auf. Im Gegensatz dazu basiert das Formwiderstands-
konzept auf einer Trennung von großskaligen Rauigkeitselementen (Presseisru¨cken) und
kleinskaligen, die Bereiche zwischen den Presseisru¨cken charakterisierenden, Rauigkeitsele-
menten. In diesem Fall mu¨sste der ganz kleinskalige Bereich des Spektrums (dieser wu¨rde
dann den Oberﬂa¨chenwiderstand repra¨sentieren) abgetrennt werden. Die Varianzspektren
















Abbildung 4.58: Mit der Frequenz ν (= 1
λ
) gewichtete Varianzspektren der mit dem La-
seraltimeter gemessenen Meereisoberﬂa¨chentopographie. Dargestellt sind die Ergebnisse
fu¨r verschiedene Meereisrauigkeiten repra¨sentierende Teilstu¨cke des am 16. Ma¨rz 1998 im
Bereich des Storfjords durchgefu¨hrten Messﬂuges. Die Steigung der Spektren zeigt dabei
eine starke A¨nderung von kleinen zu großen Wellenla¨ngen λ.
In Abbildung 4.59 sind die Varianzspektren fu¨r ebenes (1), ma¨ßig raues (2) und raues
Meereis (3) sowie die mit der Gesamtvarianz normierten Spektren dargestellt (rechter Teil
der Abbildung). Alle Spektren weisen im Bereich von ca. 0.2 m−1 bis 2 m−1 einen Ab-
fall der Amplituden mit 1
ν
mit der Frequenz ν auf. In diesem Bereich u¨berlappen sich
die Varianzspektren der Meereisoberﬂa¨chentopographie unabha¨ngig von ihrer Rauigkeit.
Dieses Verhalten ist vom Grad der Rauigkeit der Meereisoberﬂa¨chentopographie weitge-































Abbildung 4.59: Mit der Frequenz ν (= 1
λ
) gewichtete Varianzspektren (links) und die mit
der Gesamtvarianz normierten Spektren fu¨r relativ ebenes (1), ma¨ßig raues (2) und raues
Meereis (3). Die dargestellten Ausschnitte haben einen La¨nge von 10 km und stammen von
Messﬂu¨gen, die im Bereich des Storfjords durchgefu¨hrt wurden.
Es werden nun die mit dem spektralen Ansatz gewonnenen Ergebnisse fu¨r neutrale bis
leicht stabile (L > 0) bzw. neutrale bis leicht labile Schichtungsbedingungen (L < 0) dar-
gestellt. Abbildung 4.60 zeigt die Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 als Funktion der aus der
hochpassgeﬁlterten Meereisoberﬂa¨chentopographie bestimmten RMS-Ho¨he στ,λCutoff . Fu¨r
kleine Cutoﬀ-Wellenla¨ngen λCutoff muss dabei der Einﬂuss des Rauschens des Laseralti-
meters beachtet werden. Man erha¨lt beispielsweise fu¨r relativ ebenes Meereis (blaue Kurve
in Abbildung 4.59) bei einer Wellenla¨nge von 1 m einen Wert der spektralen Energiedichte
von 0.0001 m2, was einer Standardabweichung von 1 cm entspricht. Die vertikale Messge-
nauigkeit des Laseraltimeters betra¨gt allerdings 2 cm (vgl. Abschnitt 3.1.2). Aus diesem
Grund kommt es in Wellenla¨ngenbereichen von nur wenigen Metern besonders fu¨r den Fall
relativ ebener Meereisoberﬂa¨chen zu einer deutlichen Beeinﬂussung des Signals aufgrund
des Rauschens des Laseraltimeters. Am linken Rand geht das Spektrum in Rauschen u¨ber.
Die Ergebnisse zeigen in allen Fa¨llen eine deutliche Abha¨ngigkeit des Impulstransferko-
eﬃzienten von der RMS-Ho¨he στ,λCutoff , wobei sich die beste U¨bereinstimmung fu¨r Werte
der Cutoﬀ-Wellenla¨nge im Bereich weniger Meter ergibt. Die Abnahme der Werte des
Korrelationskoeﬃzienten r mit zunehmender Cutoﬀ-Wellenla¨nge ist allerdings nur gering.
Die nur schwache A¨nderung der Werte des Korrelationskoeﬃzienten ist vermutlich dar-
auf zuru¨ckzufu¨hren, dass die Rauigkeit der Meereisoberﬂa¨chentopographie im Bereich der
Presseisru¨cken auf allen La¨ngenskalen deutlich erho¨ht ist (vgl. Abbildung 4.62). Die Zu-
nahme der Anzahl von großskaligen Rauigkeitselementen in Form von Presseisru¨cken fu¨hrt
auch zu einer Zunahme der Rauigkeit auf kleineren La¨ngenskalen, da im Bereich der Press-
eisru¨cken aufgrund ihres Entstehungsprozesses viele kleine Bruchstu¨cke des Meereises zu
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Das Herausﬁltern der kleinen Wellenla¨ngen fu¨hrt ebenfalls nur zu geringen A¨nderungen
des Korrelationskoeﬃzienten r (vgl. Abbildung 4.61).




















Abbildung 4.61: Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 als Funktion der RMS-Ho¨he στ,Bandpass.
Zur Bestimmung der RMS-Ho¨he στ,Bandpass fu¨r Strukturen im Wellenla¨ngenbereich von 5
bis 100 m wurden die Proﬁle der Meereisoberﬂa¨chentopographie bandpassgeﬁltert.
Die im Vergleich zu den neutralen bis leicht stabilen Fa¨llen etwas schlechteren Werte des
Korrelationskoeﬃzienten r sind vermutlich, wie bereits erwa¨hnt, darauf zuru¨ckzufu¨hren,
dass diese Proﬁle in gro¨ßerer Ho¨he geﬂogen wurden.
Die sich fu¨r die verschiedenen Wellenla¨ngen ergebenden Parametrisierungen fu¨hren alle
zu a¨hnlichen Werten des Impulstransferkoeﬃzienten. Das Konzept erweist sich daher als
relativ robust gegen die verwendete Cutoﬀ-Wellenla¨nge. Es ist allerdings zu beachten, dass
sich fu¨r Cutoﬀ-Wellenla¨ngen von 1 bzw. 3 m fu¨r einige 10km-Segmente Werte der RMS-
Ho¨he, die unterhalb der vertikalen Messgenauigkeit des Laseraltimeters (gestrichelte rote
Linie) liegen, ergeben. Bei diesen handelt es sich um relativ ebenes Meereis mit nur wenigen
kleinskaligen Rauigkeitselementen.
Die Ergebnisse legen nahe, dass die Strukturen auf verschiedenen La¨ngenskalen miteinan-
der korreliert sind. Trotz der leichten Abnahme der Werte des Korrelationskoeﬃzienten
mit zunehmender Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff la¨sst sich in allen Fa¨llen ein deutlicher Zu-
sammenhang zwischen den Impulstransferkoeﬃzienten und der RMS-Ho¨he στ erkennen.
Die dargestellten Ergebnisse zeigen, dass sowohl klein- als auch großskalige Rauigkeits-
elemente geeignet sind, um den Impulstransfer zwischen der Atmospha¨re und dem Meer-
eis zu beschreiben. Nach diesen Ergebnissen ist oﬀenbar die Rauigkeit auf verschiedenen
La¨ngenskalen nicht unabha¨ngig voneinander. Es kann daher fu¨r alle Cutoﬀ-Wellenla¨ngen
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eine Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten mit der RMS-Ho¨he (bzw. der Vari-
anz) durchgefu¨hrt werden. Die leichte Abnahme der Korrelation mit zunehmender Cutoff-
Wellenla¨nge λCutoff ist vermutlich darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass die RMS-Ho¨he auf großen
Skalen durch Presseisru¨cken bzw. andere Erhebungen der Meereisoberfla¨chentopographie
mit einer nur geringen Neigung der Flanken und einer relativ ebenen Oberfla¨che mitbe-
stimmt wird. Diese Strukturen werden vermutlich vom Wind u¨berstro¨mt ohne dass es
zu einer deutlichen Wechselwirkung und damit zum Impulsaustausch kommt. Es tragen
daher auf großen Skalen Strukturen zur RMS-Ho¨he bei, die fu¨r den turbulenten Impuls-
austausch von stark untergeordneter Bedeutung sind. Auf großen La¨ngenskalen ko¨nnen
allerdings auch Reste der Flugzeugbewegung eine Rolle spielen, da sich die Frequenzspek-
tren der Meereisoberfla¨chenrauigkeit und der Flugzeugbewegung teilweise u¨berlappen (vgl.
Abschnitt 4.1.1).
Die Beobachtungen von Andreas et al. (1995) zeigen, dass bereits Schneeverwehungen bzw.
Sastrugi mit einer Ho¨he von nur 10 cm einen großen Einfluss auf den lokalen Impulstransfer-
koeffizienten haben ko¨nnen. Die windbedingte Verfrachtung des Schnees und der hierdurch
bedingte Aufbau bzw. die Erosion von Schneewehen hat zur Folge, dass die aerodynami-
sche Rauigkeit der Meereisoberfla¨che eine Funktion der Windrichtung ist (da die Erosion
von Schneeverwehungen eine Windgeschwindigkeit von mehr als 6 m
s
erfordert (Andreas et
al., 1995) ist die aerodynamische Rauigkeit der Meereisoberfla¨che auch eine Funktion der
Windgeschwindigkeit). Bereits kleine A¨nderungen der Windrichtung ko¨nnen eine deutliche
A¨nderung des lokalen Impulstransferkoeffizienten zur Folge haben. Zu a¨hnlichen Ergebnis-
sen kommen auch Jackson et al. (1978) und Joffre (1982). Der Zusammenhang zwischen
der fu¨r diese ha¨ufig Wellenla¨ngen kleiner als 1 m aufweisenden Rauigkeitselemente be-
rechneten RMS-Ho¨he und den gemessenen Impulstransferkoeffizienten ergibt sich auch aus
Abbildung 4.60 (dabei ist allerdings zu beachten, dass die RMS-Ho¨he nur in einem Bereich,
der oberhalb der vertikalen Messgenauigkeit des Laseraltimeters von 2 cm liegt, verwen-
det werden kann). Hierbei ist allerdings zu beachten, dass die Rauigkeit auf verschiedenen
La¨ngenskalen nicht unabha¨ngig voneinander ist. Eine Besta¨tigung der Ergebnisse von Jack-
son et al. (1978) und Joffre (1982) ist mit den vorliegenden Daten daher nicht mo¨glich. Der
Ausschluß von Rauigkeitselementen, die nicht durch Deformation des Meereises entstanden
sind, durch das Rayleigh-Kriterium scheint allerdings nicht gerechtfertigt.
Die Ergebnisse legen nahe, dass auch die Oberfla¨chenbeschaffenheit eines Presseisru¨ckens
eine große Rolle fu¨r den Impulsaustausch spielt. Es kann davon ausgegangen werden, dass
zwei bis auf ihre kleinskalige Oberfla¨chenstruktur vollkommen identische Presseisru¨cken
sich hinsichtlich ihres Beitrags zum Impulsaustausch unterscheiden. Presseisru¨cken mit
rauer Oberfla¨chenstruktur sind mo¨glicherweise viel effektiver fu¨r den Impulsaustausch. Auf
diese Weise ko¨nnen Schmelz- und Gefrierprozesse an der Meereisoberfla¨che, die die kleinska-
lige Rauigkeit vermindern und somit zu einer glatteren Oberfla¨chenstruktur des Meereises
(und damit auch der Presseisru¨cken) fu¨hren, einen Einfluss auf den Impulsaustausch ha-
ben. Dieser Umstand wird durch das Formwiderstandskonzept, das zur Berechnung des
Oberfla¨chenwiderstandskoeffizienten cD,10,s immer einen konstanten Wert fu¨r die Rauig-
keitsla¨nge z0 verwendet, nicht beru¨cksichtigt (vgl. Abschnitt 4.5). Die im Rahmen dieser
Arbeit analysierten Profile der Meereisoberfla¨chentopographie bestehen aus einja¨hrigem
Meereis, das keinen bzw. nur ganz vereinzelt leichten Schmelzprozessen ausgesetzt war.
Die analysierten Profile zeigen, dass die Kenntnis der RMS-Ho¨he bzw. der Varianz der
Meereisoberfla¨chentopographie ausreichend ist um den turbulenten Impulsfluss bzw. den




Die Werte des Impulstransferkoeﬃzienten zeigen eine große Variabilita¨t um den Faktor 10
aufgrund der Rauigkeit der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Dabei ergeben sich Werte um
0.5 (16. Ma¨rz 2007) fu¨r glattes und 5 (12. April 2005) fu¨r raues Meereis. Eine Variation um
den Faktor 10 hat einen großen Einﬂuss auf die Struktur der atmospha¨rischen Grenzschicht.
Der vertikale Impulstransport im Fall neutraler Schichtung ha¨ngt daher hauptsa¨chlich von
der Struktur bzw. der Rauigkeit der Meereisoberﬂa¨chentopographie ab. Die variierende
Rauigkeit fu¨hrt dabei zur Ausbildung interner Grenzschichten. Es kann somit davon aus-
gegangen werden, dass besonders im Sommer, der durch ha¨uﬁg neutrale Schichtungsbe-
dingungen gepra¨gt ist, der Einﬂuss der Rauigkeit von besonders großer Bedeutung ist. Die
Rauigkeit u¨bt daher einen großen Einﬂuss auf die Meereisdrift aus. Im Winter ist der verti-
kale Austausch von Impuls im Bereich der sich infolge von Strahlungsabku¨hlung u¨ber dem
Meereis ausbildenden Bodeninversion gering. Der Einﬂuss des Windes auf die Meereisdrift
ist im Fru¨hjahr bei abnehmender atmospha¨rischer Stabilita¨t gegenu¨ber den durch kra¨ftige
Bodeninversionen gepra¨gten Wintermonaten deutlich erho¨ht. Die Ergebnisse zeigen zusa¨tz-
lich, dass der Einﬂuss der Meereisrauigkeit auf die turbulenten Impulsﬂu¨sse selbst in einer
Ho¨he von 50 m noch nachweisbar ist.
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Abbildung 4.62: Ausschnitt eines Proﬁls der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r verschie-
dene Cutoﬀ-Wellenla¨ngen λCutoff . Die Zahlen kennzeichnen die Position einiger Press-
eisru¨cken, auf die im Text na¨her eingegangen wird. Das Proﬁl wurde am 14. Ma¨rz 1998
su¨dlich der Insel Edgeøya im Rahmen der Kampagne ARTIST gemessen.
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In Abbildung 4.62 ist ein Ausschnitt des Profils der Meereisoberfla¨chentopographie vom
14. Ma¨rz 1998 fu¨r verschiedene Cutoff-Wellenla¨ngen λCutoff dargestellt. Tx (x = Cutoff-
Wellenla¨nge) bezeichnet dabei das sich aus der Hochpassfilterung der Meereisoberfla¨chen-
topographie ergebende Signal. Die Zahlen im ungefilterten Profil kennzeichnen hierbei die
Position einzelner Presseisru¨cken. Ein Vergleich mit den hochpassgefilterten Profilen zeigt
deutlich, dass die meisten Presseisru¨cken in den hochpassgefilterten Signalen des Laseral-
timeters wiederzufinden sind. Ein Beispiel hierfu¨r sind z. B. die Presseisru¨cken mit den
Nummern 1, 2, 4, 6 und 12, welche im Signal der hochpassgefilterten Meereisoberfla¨chento-
pographie gut zu erkennen sind. Im Gegensatz dazu ist der Presseisru¨cken mit der Nummer
8 im Signal von T1 kaum mehr zu erkennen. Dieser Effekt ist auf die im kleinskaligen Bereich
relativ glatte, wenige kleinskalige Rauigkeitselemente aufweisende Oberfla¨chenstruktur des
Presseisru¨ckens zuru¨ckzufu¨hren. Derartige Presseisru¨cken beeinflussen die Varianz σ2τ (und
damit auch die RMS-Ho¨he στ ) nur auf großen Skalen. Die anderen Presseisru¨cken tragen
auf allen Skalen deutlich zur Varianz bei. Es zeigt sich, dass Presseisru¨cken in den meisten
Fa¨llen auf allen Skalen ab 1 m deutlich erkennbar sind. Diese Tatsache la¨sst sich durch
den Entstehungsprozess der Presseisru¨cken erkla¨ren, bei dem das Meereis unter starker
Krafteinwirkung zerbricht. Dabei entstehen Bruchstu¨cke in ganz unterschiedlichen Gro¨ßen
und Formen. Durch die Anha¨ufung vieler kleiner Bruchstu¨cke kommt es im Bereich der
Presseisru¨cken meistens zu einer deutlichen Erho¨hung der kleinskaligen Rauigkeit. Dieses
gilt allerdings nur fu¨r einja¨hriges Meereis, da die kleinskalige Rauigkeit der Presseisru¨cken
beim mehrja¨hrigen Meereis stark durch die sommerlichen Schmelzprozesse beeinflußt wird.
Auch durch eine Schneeauflage kann es zu einer deutlichen Vera¨nderung der kleinskaligen
Rauigkeit kommen.
Zusammenfassend la¨sst sich feststellen, dass die RMS-Ho¨he στ bzw. die Varianz auf allen
Skalen durch das Vorhandensein von Presseisru¨cken deutlich erho¨ht wird. Dies geschieht
auf kleinen Skalen aufgrund der vielen kleinen Bruchstu¨cke des Meereises im Bereich der
Presseisru¨cken (vgl. Abbildung 4.9) und auf großen Skalen durch die Presseisru¨cken selbst.
Die Anwendung verschiedener Filterla¨ngen zeigt, dass die großen Presseisru¨cken auch auf
kleinen La¨ngenskalen eine Rolle spielen (z. B. durch steile Flanken).
Aufgrund der dargelegten Zusammenha¨nge ist die RMS-Ho¨he στ selbst auf großen La¨ngen-
skalen zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten geeignet.
In Abbildung 4.63 ist die fu¨r Cutoff-Wellenla¨ngen von 5 und 13 m bestimmte RMS-Ho¨he
zusammen mit der ungefilterten RMS-Ho¨he στ dargestellt. Alle 10km-Segmente mit einem
Anteil offenen Wassers > 2% sind durch offene Symbole gekennzeichnet. Die Abbildung
zeigt, dass die RMS-Ho¨he auf verschiedenen La¨ngenskalen ein a¨hnliches Verhalten zeigt.
In den eine hohe Presseisru¨ckendichte aufweisenden Gebieten zeigt die RMS-Ho¨he auf
allen Skalen deutlich erho¨hte Werte. Bei Betrachtung aller Werte, die einen Anteil offenen
Wassers < 2% aufweisen zeigt sich, dass die ungefilterte RMS-Ho¨he und die fu¨r einen Cutoff
von 5 m bestimmte mit r = 0.948 korreliert sind. Die fu¨r eine Cutoff-Wellenla¨nge von 13
m bestimmte RMS-Ho¨he ist sowohl mit der ungefilterten RMS-Ho¨he als auch der fu¨r eine
Cutoff-Wellenla¨nge von 5 m bestimmten RMS-Ho¨he stark korreliert (r = 0.984 bzw. r =
0.983). Die Rauigkeit auf verschiedenen Skalen ist daher nicht unabha¨ngig voneinander.
In Abbildung 4.64 sind die turbulenten Impulsflu¨sse sowie die RMS-Ho¨he fu¨r die unge-
filterte und die mit einer Filterla¨nge von λCutoff = 5 m hochpassgefilterten Meereisober-
fla¨chentopographie dargestellt. Der dargestellte Messflug (die gestrichelte Linie markiert
den von Su¨d nach Nord verlaufenden Hinflug) wurde am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des
Storfjords durchgefu¨hrt. Die meteorologischen Bedingungen waren an diesem Tag von auf-
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landigem, das Meereis gegen die Ku¨ste von Svalbard dru¨ckenden Wind gepra¨gt. Aufgrund
des hierdurch bedingten Zusammenpressens des Meereises kam es zu einer Zunahme der
Meereisrauigkeit von Su¨d nach Nord (vgl. auch Abbildung 4.20). Es zeigt sich trotz abneh-
mender Werte des Stabilita¨tsparameters 10
L
(vgl. Abbildung 4.38) eine deutliche Zunahme
der turbulenten Impulsﬂu¨sse bei Zunahme der RMS-Ho¨he der Meereisoberﬂa¨chentopogra-
phie. Diese Zunahme zeigt sich sowohl in den Werten der RMS-Ho¨he στ der ungeﬁlterten
als auch in den Werten der fu¨r eine Cutoﬀ-Wellenla¨nge von λCutoff = 5 m bestimmten
RMS-Ho¨he στ,5.





















Abbildung 4.63: Vergleich der fu¨r Cutoﬀ-Wellenla¨ngen von 5 und 13 m bestimmten RMS-
Ho¨he mit den ungeﬁlterten Werten. Alle 10km-Segmente, die einen Anteil oﬀenen Wassers
< 2% aufweisen, sind durch oﬀene Symbole dargestellt. Es zeigt sich deutlich, dass die
Werte der RMS-Ho¨he auf den verschiedenen La¨ngenskalen ein a¨hnliches Verhalten aufwei-
sen.
Diese Ergebnisse belegen somit ebenfalls, dass die Rauigkeit auf verschiedenen La¨ngenska-
len miteinander korreliert ist. Die RMS-Ho¨he fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen von
wenigen Metern ist ebenso wie die alle La¨ngenskalen beru¨cksichtigende RMS-Ho¨he deutlich
mit den turbulenten Impulsﬂu¨ssen bzw. den Impulstransferkoeﬃzienten korreliert.
Da die Verwendung der auf das 40 m Niveau extrapolierten Impulstransferkoeﬃzienten
cD,40 zu ganz a¨hnlichen Ergebnissen fu¨hrt, kann davon ausgegangen werden, dass die
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Ho¨henkorrektur fu¨r die Extrapolation der Impulstransferkoeﬃzienten geeignet ist (vgl. Ab-
schnitt 4.3.2). Wa¨re die Korrelation fu¨r die cD,10 deutlich schlechter als die der cD,40, dann





















































































Abbildung 4.64: Turbulente Impulsﬂu¨sse und RMS-Ho¨he der Meereisoberﬂa¨chentopogra-
phie fu¨r den Messﬂug vom 16. Ma¨rz 1998. Segmente, die einen Anteil oﬀenen Wassers >
2% aufweisen sind durch oﬀene Symbole dargestellt. Die gestrichelte rote Linie markiert
die vertikale Messgenauigkeit des Laseraltimeters.
4.7.2 Validierung des Konzeptes von Banke und Smith (1980)
Mit den im Rahmen der Kampagnen ARTIST, SVALEX und IceSAR gewonnenen Daten
kann das von Banke et al. (1980) abgeleitete Konzept zur Bestimmung des Impulstransfer-
koeﬃzienten (vgl. Abschnitt 2.2.1) einer weiteren Validierung unterzogen werden. Es gilt
dabei folgender Zusammenhang zwischen den neutralen Impulstransferkoeﬃzienten CDN10
und der RMS-Ho¨he ξ (in cm) der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r Rauigkeitselemente
mit Wellenla¨ngen kleiner als 13 m:
103CDN10 = 1.10 + 0.072 ξ (4.49)
Die Ergebnisse sind fu¨r neutrale bis leicht stabile (blaue Dreiecke) und fu¨r neutrale bis
leicht labile Schichtungsbedingungen (rote Dreiecke) in Abbildung 4.65 dargestellt. Die
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Auswahl der Segmente erfolgte dabei nach denselben Kriterien wie in den vorangegangenen
Abschnitten. Der durch das Regressionsmodell erkla¨rte Anteil der Varianz r2 ist fu¨r L > 0
(blau), L < 0 (rot) bzw. fu¨r alle dargestellten Fa¨lle (schwarz) angegeben. Die Abbildung
entha¨lt zusa¨tzlich die Regressionsgerade zwischen CDN10 und cD,10 fu¨r alle abgebildeten
Segmente.
Die mit dem Ansatz von Banke und Smith bestimmtenWerte des Impulstransferkoeﬃzienten
weichen teilweise deutlich von den gemessenenWerten ab. Es kommt zu einer U¨berscha¨tzung
der Werte des Impulstransferkoeﬃzienten fu¨r kleine Werte und zu einer Unterscha¨tzung
fu¨r große Werte des Impulstransferkoeﬃzienten. Beide Gro¨ßen sind allerdings stark mitein-
ander korreliert. Eine Ursache fu¨r dieses abweichende Verhalten liegt mo¨glicherweise darin
begru¨ndet, dass der Ansatz von Banke und Smith nur auf wenigen, einen deutlich kleine-
ren Bereich der Werte der RMS-Ho¨he u¨berdeckenden, Daten basiert. Daru¨berhinaus ist zu
beachten, dass fu¨r die Untersuchungen deutlich ku¨rzere Proﬁlsegmente mit einer deutlich
geringeren Auﬂo¨sung verwendet wurden.
























Abbildung 4.65: Berechnete CDN10 und gemessene Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 mit
Regressionsgerade.
4.7.3 Schiefe und Kurtosis der Meereisoberﬂa¨chentopographie
Eine weitere Idee zur Parametrisierung besteht in der Annahme, dass womo¨glich ein sta-
tistischer Zusammenhang zwischen der Schiefe μ3 der Meereisoberﬂa¨chentopographie und
den gemessenen turbulenten Flu¨ssen bzw. den Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 besteht.
Die Schiefe der empirischen Verteilung der Proﬁlho¨hen der Meereisoberﬂa¨chentopographie
kann nach Goﬀ (1995) als Indikator fu¨r die von der Normalverteilung abweichenden Ei-
genschaften der Meereisoberﬂa¨che verwendet werden. Sie ist ein Maß fu¨r die Asymmetrie
einer Verteilung bezu¨glich des Mittelwertes μ und wird mit der Standardabweichung σ
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Abbildung 4.66: Schiefe µ3 der Meereisoberfla¨chentopographie. Die Farbskala gibt die An-
zahl der im jeweiligen 10km-Segment detektierten Presseisru¨cken an. Alle Segmente, die
einen Anteil offenen Wassers > 2% aufweisen, sind durch offene Dreiecke gekennzeichnet.
Eine Schiefe von µ3 = 0 zeigt eine symmetrische Verteilung an. Eine positive Schiefe be-
deutet, dass die Verteilung nach rechts in lang gezogener Weise ausla¨uft. Ein Profil der
Meereisoberfla¨chentopographie mit einer positiven Schiefe weist daher mehr die umgeben-
de Meereisoberfla¨che u¨berragende Rauigkeitselemente (z. B. Presseisru¨cken) auf, als das
fu¨r ein Profil mit einer Schiefe von Null der Fall ist. Alle im Rahmen dieser Arbeit ana-
lysierten Profile der Meereisoberfla¨chentopographie zeigen positive Werte der Schiefe µ3.
Abbildung 4.66 zeigt die Werte der Schiefe fu¨r die jeweiligen Segmente.
Die aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeffizienten cD,10 sind in Ab-
bildung 4.67 als Funktion der Schiefe µ3 der Meereisoberfla¨chentopographie dargestelllt.
Die Darstellung entha¨lt die Regressionsgerade zwischen den Impulstransferkoeffizienten
cD,10 und der Schiefe µ3. Mit einer Korrelation von r = -0.454 la¨sst sich nur eine schwache
Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten cD,10 von der Schiefe µ3 der Meereisober-
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fla¨chentopographie ableiten. Die Schiefe µ3 der Profilho¨hen der Meereisoberfla¨chentopo-
graphie ist daher nicht zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten cD,10 geeignet.
Auch die Verwendung des spektralen Ansatzes fu¨hrt nur zu geringfu¨gig ho¨heren Werten




























cD,10 = -0.81231*µ3 + 5.71717
rges = -0.454
rL > 0  = -0.542









Abbildung 4.67: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeffizienten cD,10 als Funktion der
Schiefe µ3 der Meereisoberfla¨chentopographie. Die Schiefe µ3 ist nicht geeignet, um den Im-
pulstransfer zwischen der atmospha¨rischen Grenzschicht und dem Meereis zu beschreiben.
Die Auswahlkriterien fu¨r die Daten entsprechen denen der vorherigen Abbildungen.
Die Kurtosis µ4 (auch Exzess genannt) stellt einen weiteren die statistische Verteilung von











Sie ist ein Maß fu¨r die relative Abplattung einer Verteilung. Im Falle einer Verteilung mit
positiver Kurtosis (leptokurtisch) ist das Maximum ho¨her als bei einer Normalverteilung,
wobei die Flanken steiler und schmaler sind. Es befindet sich ein U¨berschuß (Exzess) an
Werten in der Na¨he des Mittelwertes µ und in den Randbereichen. Eine Verteilung mit
negativer Kurtosis (platykurtisch) weist hingegen ein niedrigeres Maximum als bei einer
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Normalverteilung auf, wobei die Flanken flacher und breiter sind. Ein Profil der Meereis-
oberfla¨chentopographie, das einen positiven Wert der Kurtosis hat, weist daher mehr ho¨here
Merkmale auf als eine Normalverteilung auf (es ergeben sich gro¨ßere Ho¨henunterschiede im
Bereich des Mittelwertes). Abbildung 4.68 zeigt die sich fu¨r die im Rahmen dieser Arbeit

































Abbildung 4.68: Kurtosis µ4 der Meereisoberfla¨chentopographie. Es ergeben sich fu¨r alle
10km-Segmente positive Werte der Kurtosis. Die Farbskala gibt das im jeweiligen 10km-
Segment auftretende Maximum der Presseisru¨ckenho¨he an. Alle Segmente, die einen Anteil
offenen Wassers > 2% aufweisen, sind durch offene Dreiecke gekennzeichnet.
In Abbildung 4.69 sind die aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeffizi-
enten cD,10 als Funktion der Kurtosis µ4 der Meereisoberfla¨chentopographie dargestellt. Die
Darstellung entha¨lt die Regressionsgerade zwischen cD,10 und der Kurtosis µ4. Mit einer
Korrelation von r = -0.435 la¨sst sich nur eine schwache Abha¨ngigkeit des Impulstransferko-
effizienten cD,10 von der Kurtosis µ4 feststellen. Die Kurtosis µ4 ist daher nicht geeignet, um
den Impulstransfer zwischen der atmospha¨rischen Grenzschicht und dem Meereis zu be-
schreiben. Auch die Verwendung des spektralen Ansatzes fu¨hrt nur zu geringfu¨gig ho¨heren
Werten des Korrelationskoeffizienten (vgl. auch Abbildung 4.71 und 4.73).
Am Beispiel der in Abbildung 4.70 dargestellten 10 km langen Segmente der Meereisober-
fla¨chentopographie wird deutlich, dass zwei sich in bezug auf ihre Eigenschaften deutlich
voneinander unterscheidende Meereisoberfla¨chentopographien a¨hnliche Werte der Schiefe
und Kurtosis aufweisen ko¨nnen. Eine Charakterisierung der Rauigkeit der Meereisober-






























cD,10 = -0.03503*µ4 + 2.89568
rges = -0.435
rL > 0  = -0.482









Abbildung 4.69: Schichtungskorrigierte Impulstransferkoeffizienten cD,10 als Funktion der
Kurtosis µ4 der Meereisoberfla¨chentopographie. Die Kurtosis µ4 ist nicht geeignet, um den
Impulstransfer zwischen der atmospha¨rischen Grenzschicht und dem Meereis zu beschrei-
ben. Die Auswahlkriterien fu¨r die Daten entsprechen denen der vorherigen Abbildungen.
4.7.4 Vergleich der auf statistischen Momenten der Meereisober-
fla¨chentopographie basierenden Konzepte
In diesem Abschnitt wird ein Vergleich der auf dem spektralen Ansatz basierenden Para-
metrisierungen vorgenommen. Zu diesem Zweck wurde der durch das Regressionsmodell
bestimmte Anteil der Varianz r2 in Abha¨ngigkeit von der Cutoff-Wellenla¨nge λCutoff be-
stimmt.
Die Abbildungen 4.71 und 4.73 zeigen die Korrelation zwischen den aus den Messungen
bestimmten Impulstransferkoeffizienten cD,10 und den statistischen Momenten der Meereis-
oberfla¨chentopographie als Funktion der Cutoff-Wellenla¨nge λCutoff . Neutrale bis leicht
stabile (L > 0) und neutrale bis leicht labile (L < 0) Schichtungsbedingungen werden
hierbei getrennt betrachtet. Die Auswahlkriterien entsprechen dabei den in den vorange-
gangenen Abschnitten verwendeten. Der mit einer roten Linie gekennzeichnete Wert der
Cutoff-Wellenla¨nge entspricht dem von Banke et al. (1980) verwendeten Wert (vgl. Ab-
schnitt 2.2.1).
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Abbildung 4.70: Ausschnitte aus 2 Proﬁlen der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Zwei sich
in bezug auf die Schiefe μ3 und die Kurtosis μ4 kaum unterscheidende Proﬁle der Meereis-
oberﬂa¨chentopographie ko¨nnen stark voneinander abweichende Eigenschaften aufweisen.
Die Ergebnisse zeigen fu¨r alle Cutoﬀ-Wellenla¨ngen λCutoff eine deutliche Korrelation zwi-
schen Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 und RMS-Ho¨he (bzw. Varianz). Am deutlichsten
ausgepra¨gt ist diese allerdings fu¨r Cutoﬀ-Wellenla¨ngen λCutoff < 10 m. In diesem Bereich
beﬁnden sich auch die meisten Presseisru¨cken. Bekra¨ftigt werden diese Ergebnisse durch
theoretische U¨berlegungen von Donelan (1998), Makin et al. (1999), Kudryavtsev et al.
(2001) und Mueller et al. (2009). Eine deutliche Korrelation zwischen Impulstransferkoeﬃ-
zienten cD,10 und Schiefe μ3 bzw. Kurtosis μ4 la¨sst sich aus den Ergebnissen nicht ableiten.
Einer der beiden am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des Storfjords durchgefu¨hrten Flugabschnit-
te (Hinﬂug) weist aufgrund der geringen Flugho¨he besonders gu¨nstige Bedingungen zur
Validierung der auf dem spektralen Ansatz basierenden Parametrisierungen auf (die Ho¨he
des Flugzeugs betrug fast durchga¨ngig weniger als 30 m, vgl. Abbildung 4.28). Je niedriger
die Flugho¨he (bei gleicher Windgeschwindigkeit) ist, desto besser kann der Einﬂuss der
Meereisrauigkeit auf die turbulenten Impulsﬂu¨sse in Flugho¨he nachgewiesen werden. Der
Messﬂug u¨berdeckt zudem ein großes Spektrum der Eisrauigkeit (vgl. Abbildung 4.64).
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Dieses reicht von einer relativ ebenen Meereisoberﬂa¨che in der Na¨he der Eiskante bis zu
großer Rauigkeit im Inneren des Storfjords. Daru¨berhinaus ist der Messﬂug durch eine rela-
tiv hohe mittlere Windgeschwindigkeit von etwa 8-10 m
s
gepra¨gt. Abbildung 4.72 zeigt die
Korrelation zwischen den statistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie und
den Impulstransferkoeﬃzienten in Abha¨ngigkeit von der Cutoﬀ-Wellenla¨nge. Dabei zeigt
sich fu¨r alle Cutoﬀ-Wellenla¨ngen eine noch sta¨rkere Abha¨ngigkeit des Impulstransferko-
eﬃzienten von der RMS-Ho¨he (bzw. der Varianz). Selbst die Werte fu¨r Schiefe und Kurtosis
sind, besonders fu¨r große Cutoﬀ-Wellenla¨ngen, teilweise deutlich erho¨ht.
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Abbildung 4.71: Erkla¨rte Varianz r2 als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge fu¨r neutrale bis
leicht stabile Schichtungsbedingungen (L > 0). Die Abbildung zeigt die Korrelation zwi-
schen Impulstransferkoeﬃzienten und den statistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chen-
topographie als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff .
Der große Einﬂuss der Flugho¨he auf die Ergebnisse wird beim Vergleich von Hin- und
Ru¨ckﬂug des am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des Storfjords durchgefu¨hrten Messﬂugs deut-
lich. Der in Ho¨hen zwischen 30 und 40 m durchgefu¨hrte Ru¨ckﬂug zeigt bei a¨hnlichen
meteorologischen Bedingungen und a¨hnlichen Eisrauigkeiten (die Proﬁle lagen nicht exakt
u¨bereinander) fu¨r alle Cutoﬀ-Wellenla¨ngen eine weniger deutliche Korrelation zwischen den
Impulstransferkoeﬃzienten und der RMS-Ho¨he der Meereisoberﬂa¨chentopographie (nicht
dargestellt).
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Abbildung 4.72: Erkla¨rte Varianz r2 als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge. Dargestellt sind
die Ergebnisse fu¨r den am 16. Ma¨rz 1998 im Bereich des Storfjords in besonders niedriger
Ho¨he durchgefu¨hrten Messﬂug.
Aufgrund der großen Flugho¨hen wa¨hrend der Kampagnen SVALEX und IceSAR und der
hierdurch bedingten Verwendung einer Mindestwindgeschwindigkeit von 8 m
s
mu¨ssen auch
Segmente entfallen, die bei geringerer Flugho¨he wahrscheinlich in den Zusammenhang
passen wu¨rden. Es ist daher davon auszugehen, dass sich fu¨r die aufgrund zu geringer
Windgeschwindigkeit (< 8 m
s
) aussortierten Segmente im Fall geringerer Flugho¨he ein Zu-
sammenhang mit den statistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie ergeben
wu¨rde.
Fu¨r den Fall neutraler bis leicht labiler Schichtungsbedingungen (Abbildung 4.73) ergibt
sich ebenfalls eine deutliche Korrelation zwischen Impulstransferkoeﬃzienten und RMS-
Ho¨he (bzw. Varianz), wobei die Werte, aufgrund der bereits dargestellten Gru¨nde, im
Vergleich zum neutralen bis leicht stabilen Fall (L > 0) geringer sind.
Zusammenfassend la¨sst sich feststellen, dass die RMS-Ho¨he bzw. die Varianz gut geeignet
ist, um den Impulstransfer zwischen der Atmospha¨re und dem Meereis zu beschreiben.
Die gemessenen Impulstransferkoeﬃzienten zeigen eine deutliche Abha¨ngigkeit von RMS-
Ho¨he bzw. Varianz. Diese Abha¨ngigkeit ist besonders deutlich fu¨r Rauigkeitselemente mit
Wellenla¨ngen im Bereich weniger Meter. Auf diesen La¨ngenskalen beﬁnden sich die meisten
Presseisru¨cken, da diese meist eine Breite von nur wenigen Metern aufweisen. Schiefe μ3
und Kurtosis μ4 der Meereisoberﬂa¨chentopographie ko¨nnen nicht zur Parametrisierung des
Impulstransferkoeﬃzienten verwendet werden.
Die Verwendung der RMS-Ho¨he fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen im Bereich we-
niger Meter hat den Vorteil, dass in diesem Fall nicht einmal die Bestimmung der Meereis-
oberﬂa¨chentopographie erforderlich ist. Auch eine Trennung der aus Flugzeugbewegung
und Meereisrauigkeit resultierenden Frequenzanteile ist in diesem Fall nicht notwendig.
Die statistischen Momente fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen im Bereich weniger
Meter ko¨nnen direkt aus den Daten des Laseraltimeters bestimmt werden.
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Abbildung 4.73: Erkla¨rte Varianz r2 als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge fu¨r neutrale bis
leicht labile Schichtungsbedingungen (L < 0). Die Abbildung zeigt die Korrelation zwischen
den aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeﬃzienten und den statisti-
schen Parametern der Meereisoberﬂa¨chentopographie als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge
λCutoff . Die rote Linie markiert eine Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff von 13 m.
Bisher wurden alle Proﬁle der Meereisoberﬂa¨chentopographie in 10 km lange Abschnitte
unterteilt. Zur Untersuchung des Einﬂusses der Segmentla¨nge LSeg auf die Ergebnisse, wur-
den die Analysen fu¨r verschiedene Segmentla¨ngen zwischen 1 und 20 km durchgefu¨hrt. Fu¨r
alle Segmente wurden dabei dieselben Parameter wie schon fu¨r 10 km berechnet. Die Wahl
der Segmentla¨nge wird dabei wie bereits dargestellt durch die statistische Unsicherheit der
aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulsﬂu¨sse und der Forderung nach ausreichend
homogenen Segmenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie bestimmt.
Die Analyse zeigt fu¨r Segmentla¨ngen kleiner als 10 km eine Abnahme der Korrelation
zwischen gemessenen und parametrisierten Impulstransferkoeﬃzienten aufgrund der zu-
nehmenden statistischen Unsicherheiten bei der Bestimmung der turbulenten Impulsﬂu¨sse
aus den Flugzeugmessungen. Die Ergebnisse zeigen, dass eine Segmentla¨nge von 10 km
nicht unterschritten werden sollte. Die Verwendung von Segmentla¨ngen bis zu 20 km fu¨hrt
hingegen zu a¨hnlichen Werten des Korrelationskoeﬃzienten. Allerdings sollten die Seg-
mentla¨ngen ku¨rzer gewa¨hlt werden, da Meereisoberﬂa¨chen regional große Rauigkeitsunter-
schiede aufweisen ko¨nnen.
Ein Vergleich der Ergebnisse zeigt, das alle Verfahren zur Parametrisierung des Impuls-
transferkoeﬃzienten in einem Bereich der Segmentla¨nge von 10 bis 20 km nur schwach
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von der Proﬁlla¨nge beeinﬂusst werden. Die Verschiebung des Startpunktes der Segmen-
te um wenige km hat ebenfalls nur einen geringen Einﬂuss auf die Korrelation zwischen
gemessenen Impulstransferkoeﬃzienten und den statistischen Momenten der Meereisober-
ﬂa¨chentopographie.
4.7.5 Zusammenhang zwischen Eisru¨ckenparametern und den sta-
tistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie
Nachdem bereits gezeigt wurde, dass sich RMS-Ho¨he oder Varianz zur Parametrisierung des
neutralen Impulstransferkoeﬃzienten cD,10 verwenden lassen, soll nun gekla¨rt werden, wie
stark die Abha¨ngigkeit der Eisru¨ckenparameter von den statistischen Momenten der Meer-
eisoberﬂa¨chentopographie ist. Auf diese Weise soll gekla¨rt werden, ob sich die Eisru¨ckenpa-
rameter direkt aus den statistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie ableiten
lassen. Aufgrund der Tatsache, dass die RMS-Ho¨he στ durch die Presseisru¨cken dominiert
wird, kann davon ausgegangen werden, dass ein direkter Zusammenhang zwischen mittlerer
Ru¨ckenho¨he He und RMS-Ho¨he στ besteht. Abbildung 4.74 zeigt die mittlere Ru¨ckenho¨he
He als Funktion der RMS-Ho¨he στ .














Abbildung 4.74: Mittlere Ru¨ckenho¨he He als Funktion der RMS-Ho¨he στ der Meereisober-
ﬂa¨chentopographie. Unter der Annahme einer linearen Korrelation sind beide Parameter
mit r = 0.945 korreliert. Die Darstellung beru¨cksichtigt nur Segmente, die einen Anteil
oﬀenen Wassers < 2% aufweisen.
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Abbildung 4.75: Mittlerer Ru¨ckenabstand δxe (links) und Ensembleaspektverha¨ltnis Ae als
Funktion der RMS-Ho¨he στ der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Es wurden nur Segmente,
die einen Anteil oﬀenen Wassers < 2% aufweisen, verwendet.
Mit einer Korrelation von r = 0.945 la¨sst sich eine starke Abha¨ngigkeit der mittleren
Ru¨ckenho¨he He von der RMS-Ho¨he στ ableiten. Die starke Abha¨ngigkeit ist darauf zuru¨ck-
zufu¨hren, dass die Ho¨hen der Presseisru¨cken die RMS-Ho¨he maßgeblich bestimmen. Einen
weiteren Grund stellt die zur Detektierung der Presseisru¨cken verwendete Mindestho¨he
h0 von nur 20 cm dar, die dazu fu¨hrt, dass ein großer Teil der Rauigkeitselemente als
Presseisru¨cken detektiert werden (vgl. Abbildung 4.76). Mittlere Ru¨ckenho¨he He und die
Standardabweichung der Ho¨hen aller in einem 10 km langen Proﬁlsegment der Meereis-
oberﬂa¨chentopographie detektierten Presseisru¨cken sind mit r = 0.937 korreliert. Es besteht
somit ein direkter Zusammenhang zwischen Strukturmerkmalen der Meereisoberﬂa¨chento-
pographie und einem die Meereisrauigkeit beschreibenden statistischen Parameter. Dieser
Zusammenhang ist weitgehend unabha¨ngig von der fu¨r die Bestimmung der Meereisober-
ﬂa¨chentopographie verwendeten Filterla¨nge Λ (vgl. Abschnitt 4.1.1). Es ist allerdings zu
beachten, dass die Absolutbetra¨ge der mittleren Ru¨ckenho¨he He sowie der RMS-Ho¨he στ
eine Sensitivita¨t gegenu¨ber der fu¨r die Bestimmung der Meereisoberﬂa¨chentopographie
verwendeten Filterla¨nge Λ aufweisen.
Abbildung 4.75 zeigt den Zusammenhang zwischen RMS-Ho¨he und mittlerem Ru¨ckenab-
stand δxe (links) bzw. Ensembleaspektverha¨ltnis Ae. Mit Korrelationen von r = -0.789 bzw.
von r = 0.904 la¨sst sich in beiden Fa¨llen eine starke Abha¨ngigkeit des mittleren Ru¨cken-
abstandes δxe bzw. des Ensembleaspektverha¨ltnisses Ae von der RMS-Ho¨he στ ableiten.
Der Zusammenhang zwischen mittlerem Ru¨ckenabstand δxe und der RMS-Ho¨he στ der
Meereisoberﬂa¨chentopographie ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass die RMS-Ho¨he durch die
Presseisru¨cken dominiert wird. Eine große Anzahl von Presseisru¨cken resultiert in großen
Werten der RMS-Ho¨he sowie in geringen Werten des mittleren Ru¨ckenabstandes δxe.
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Das den Quotienten von mittlerer Ru¨ckenho¨he He und mittlerem Ru¨ckenabstand δxe dar-
stellende Ensembleaspektverha¨ltnis Ae ist aus den genannten Gru¨nden ebenfalls stark mit
der RMS-Ho¨he der Meereisoberﬂa¨chentopographie korreliert.
Eine direkte Abha¨ngigkeit der Eisru¨ckenparameter von Schiefe μ3 und Kurtosis μ4 der
Meereisoberﬂa¨chentopographie ist nicht festzustellen.
Abbildung 4.76 zeigt den Zusammenhang zwischen Eisru¨ckenparametern und den statis-
tischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r verschiedene Werte der Min-
destho¨he h0. Fu¨r Mindestho¨hen gro¨ßer als 60 cm ist eine Bestimmung der Eisru¨ckenpa-
rameter nicht mo¨glich, da in diesem Fall in einigen 10 km langen Segmenten kaum noch
Presseisru¨cken detektiert werden.






























































Abbildung 4.76: Abha¨ngigkeit der Eisru¨ckenparameter von den statistischen Momenten
der Meereisoberﬂa¨chentopographie. Die Werte der erkla¨rten Varianz r2 sind als Funktion
der bei der Detektierung von Presseisru¨cken verwendeten Mindestho¨he h0 dargestellt. Die
gestrichelte rote Linie markiert den im Rahmen dieser Arbeit verwendeten Wert. Es wurden
nur Segmente mit einem Anteil oﬀenen Wassers < 2% beru¨cksichtigt.
Die Ergebnisse zeigen, dass die mittlere Ru¨ckenho¨he He und das Ensembleaspektverha¨lt-
nis Ae die mit der RMS-Ho¨he στ (bzw. mit der Varianz σ
2
τ ) am sta¨rksten korrelierten
Eisru¨ckenparameter darstellen. Der Zusammenhang zwischen mittlerer Ru¨ckenho¨he He
und RMS-Ho¨he στ ist besonders fu¨r kleine, viele Rauigkeitselemente als Presseisru¨cken
beru¨cksichtigende, Mindestho¨hen h0 ausgepra¨gt.
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Fu¨r das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae ergibt sich ein entgegengesetztes Bild. Mit zuneh-
mender Mindestho¨he h0 wird das Ensembleaspektverha¨ltnis zunehmend durch die großen,
die RMS-Ho¨he besonders deutlich beeinﬂussenden Presseisru¨cken dominiert.























































Abbildung 4.77: Erkla¨rte Varianz r2 als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff . Die Ab-
bildung zeigt die Abha¨ngigkeit der mittleren Ru¨ckenho¨he He von den statistischen Mo-
menten der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r ausgewa¨hlte Werte der Mindestho¨he h0.
Bei der Analyse des Zusammenhangs spielt die Skala, auf der diese untersucht wird, ei-
ne wichtige Rolle. Die die statistischen Momente der Meereisoberﬂa¨chentopographie be-
stimmenden Rauigkeitselemente unterscheiden sich fu¨r verschiedene Cutoﬀ-Wellenla¨ngen
λCutoff teilweise deutlich voneinander. Es soll daher nun gekla¨rt werden, auf welchen
La¨ngenskalen die Abha¨ngigkeit der Eisru¨ckenparameter von den statistischen Parametern
am gro¨ßten ist. Zu diesem Zweck wurde die erkla¨rte Varianz r2 fu¨r Cutoﬀ-Wellenla¨ngen von
1 bis 100 m bestimmt. Die Ergebnisse fu¨r die mittlere Ru¨ckenho¨he He sind in Abbildung
4.77 dargestellt.
Der Zusammenhang zwischen mittlerer Ru¨ckenho¨he He und der RMS-Ho¨he bzw. der Va-
rianz weist eine deutliche Sensitivita¨t gegenu¨ber der Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff und der
bei der Detektierung der Presseisru¨cken verwendeten Mindestho¨he h0 auf. Die Abha¨ngig-
keit von der Mindestho¨he h0 ist auf die bereits dargestellten Ursachen zuru¨ckzufu¨hren.
Die deutliche Abnahme der Korrelation fu¨r Cutoﬀ-Wellenla¨ngen im Bereich weniger Meter
ist darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass die RMS-Ho¨he στ in diesem Bereich mehr durch die die
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Presseisru¨cken bildenden Strukturen, wie Bruchstu¨cke des Meereises, als durch die Press-
eisru¨cken selbst bestimmt wird. Allerdings sind die Ho¨he der Presseisru¨cken und die Gro¨ße
der sie bildenden Strukturen nicht vo¨llig unabha¨ngig voneinander.









































Abbildung 4.78: Erkla¨rte Varianz r2 als Funktion der Cutoﬀ-Wellenla¨nge λCutoff . Die Ab-
bildung zeigt die Abha¨ngigkeit des Ensembleaspektverha¨ltnisses Ae von den statistischen
Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r ausgewa¨hlte Werte der Mindestho¨he h0.
Der Zusammenhang zwischen mittlerer Ru¨ckenho¨he He und Schiefe bzw. Kurtosis ist deut-
lich geringer ausgepra¨gt als fu¨r RMS-Ho¨he bzw. Varianz.
Abbildung 4.78 zeigt den Zusammenhang zwischen dem Ensembleaspektverha¨ltnis Ae
und den statistischen Momenten der Meereisoberﬂa¨chentopographie in Abha¨ngigkeit von
Cutoﬀ-Wellenla¨nge und Mindestho¨he h0.
Das den dominierenden Parameter beim Formwiderstandskonzept darstellende Ensemble-
aspektverha¨ltnis Ae (die berechneten Impulstransferkoeﬃzienten und das Ensembleaspekt-
verha¨ltnis Ae sind unter Beru¨cksichtigung der verschiedenen Parametrisierungen des Wi-
derstandsbeiwertes cw und Ausschluß aller Segmente mit einem Anteil oﬀenen Wassers
> 2% mit 0.972 < r < 0.985 korreliert) bzw. dementsprechend der Stirnﬂa¨chenindex λ
zeigt die sta¨rkste Korrelation mit der RMS-Ho¨he der Meereisoberﬂa¨chentopographie fu¨r
Rauigkeitselemente kleiner als 5 m. In diesem Bereich beﬁnden sich viele der bei einer Min-





Es zeigt sich dass sowohl die Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten mit dem
Formwiderstandskonzept als auch mit dem spektralen Ansatz gut geeignet ist, um den
Impulstransfer zwischen der Atmospha¨re und dem Meereis zu beschreiben. Die besten Er-
gebnisse mit dem spektralen Ansatz werden fu¨r Rauigkeitselemente im Bereich weniger
Meter erzielt, welche auch beim Formwiderstandskonzept die entscheidende Rolle spie-
len. Diese dominieren das Ensembleaspektverha¨ltnis Ae, welches sich wiederum direkt mit
der RMS-Ho¨he der Meereisoberfla¨chentopographie in Beziehung setzen la¨sst. Sowohl das
Formwiderstandskonzept als auch der spektrale Ansatz zeigen, dass eine Parametrisierung
des Impulstransferkoeffizienten mit Rauigkeitselementen im Bereich von wenigen Metern
durchgefu¨hrt werden kann. Die verschiedenen Versionen des Formwiderstandskonzepts und
der spektrale Ansatz fu¨hren zu einer a¨hnlich guten U¨bereinstimmung zwischen parametri-
sierten und gemessenen Impulstransferkoeffizienten. Die mit dem spektralen Ansatz erziel-
ten Ergebnisse zeigen außerdem, dass die Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten
unabha¨ngig von der Definition eines Presseisru¨ckens durchgefu¨hrt werden kann.
Ein Nachteil aller Konzepte zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten besteht
allerdings darin, dass die durch die windbedingte Verfrachtung des Schnees verursachte
Vera¨nderung der Meereisoberfla¨chentopographie nicht beru¨cksichtigt wird. Nach Andreas
et al. (1995) haben Sastrugi und Schneeverwehungen in Abha¨ngigkeit von der vorherr-
schenden Windrichtung großen Einfluss auf den Impulstransferkoeffizienten. Dabei spielt
der Winkel zwischen der Hauptachse dieser Rauigkeitselemente und der vorherrschenden
Windrichtung die zentrale Rolle. Bei einer la¨ngere Zeit konstanten Windrichtung (bei ei-
ner Windgeschwindigkeit von mindestens 6-8 m
s
) passen sich diese Strukturen dem Wind
an, so dass sie keinen bzw. nur einen geringen Beitrag zum Gesamtwiderstand leisten.
Bei einer A¨nderung der Windrichtung kommt es hingegen zur Erosion dieser Strukturen
und damit zu einer deutlichen Erho¨hung des Impulstransferkoeffizienten. Nach Jackson et
al. (1978) spielen selbst 50 cm hohe Sastrugi keine Rolle fu¨r den Impulstransferkoeffizi-
enten, wenn sich deren Struktur der vorherrschenden Windrichtung angepasst hat. Der
durch die Sastrugi geleistete Beitrag zum Gesamtwiderstand entspricht dabei etwa dem
der ebenen Meereisoberfla¨che. Fu¨r den Fall zahlreicher Sastrugi bzw. Schneeverwehungen
kann es zu einer deutlichen U¨ber- bzw. Unterscha¨tzung des Impulstransferkoeffizienten
kommen. Die Beru¨cksichtigung dieser Strukturen ist erforderlich, da selbst 10 cm hohe Sa-
strugi einen großen Einfluss auf den Impulstransferkoeffizienten haben ko¨nnen, wenn sich
deren Struktur nicht der vorherrschenden Windrichtung angepasst hat (Andreas et al.,
1995). Das Vorhandensein von Schnee auf dem Meereis bewirkt, dass die aerodynamische
Rauigkeit im Gegensatz zu Oberfla¨chen mit starren Rauigkeitselementen von der Wind-
geschwindigkeit und Windrichtung abha¨ngig ist. Es ist daher davon auszugehen, dass die
mit den verschiedenen Konzepten bestimmten Impulstransferkoeffizienten eine Sensitivita¨t
bezu¨glich Windrichtung und Windgeschwindigkeit aufweisen. Große Sastrugi bzw. Schnee-
wehen werden durch alle Konzepte beru¨cksichtigt, auch wenn diese fu¨r den turbulenten
Impulsaustausch nur eine untergeordnete Rolle spielen. Die Beobachtungen zeigen auch,
dass der Ausschluß von Rauigkeitselementen, die nicht durch Deformation des Meereises
entstanden sind, nicht in jedem Fall gerechtfertigt ist. Ein weiterer wichtiger Aspekt in
bezug auf Schnee ist, dass dieser, besonders im Fall starker Schneefa¨lle, zu einer deutli-
chen Gla¨ttung der Meereisoberfla¨che fu¨hrt. Aufgrund der beschriebenen Zusammenha¨nge
ko¨nnen Stu¨rme, die eine großfla¨chige Umverteilung des Schnees bewirken bei nachfolgend
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geringen Windgeschwindigkeiten einen la¨ngerfristigen Einfluss auf den Impulstransferko-
effizienten haben. Dabei spielen allerdings auch die A¨nderungen der Eigenschaften des
Schnees mit der Lufttemperatur (z. B. nasser Schnee) eine Rolle.
Zusammenfassend la¨sst sich feststellen, dass sowohl die auf dem Formwiderstandskonzept
basierenden Parametrisierungen als auch der spektrale Ansatz die Wichtigkeit der kleinska-
ligen Strukturen der Meereisoberfla¨chentopographie fu¨r den turbulenten Impulsaustausch
betonen. Das Ensembleaspektverha¨ltnis bzw. der Stirnfla¨chenindex ist stark mit der RMS-
Ho¨he fu¨r Rauigkeitselemente mit Wellenla¨ngen von wenigen Metern korreliert. Beide Para-
metrisierungsansa¨tze werden daher von Parametern, die stark mit den kleinskaligen Rau-
igkeitselementen korreliert sind, dominiert. Auf dieser La¨ngenskala befinden sich auch die
meisten Presseisru¨cken, da diese in vielen Fa¨llen Breiten von wenigen Metern aufweisen.
Aufgrund der Tatsache, dass die Rauigkeiten auf verschiedenen La¨ngenskalen nicht un-
abha¨ngig voneinander sind, erweisen sich die auf Eisru¨ckenparametern basierenden Kon-
zepte auch fu¨r deutlich gro¨ßere Werte der Mindestho¨he als geeignet.
Die in dieser Arbeit verwendeten Daten des Laseraltimeters waren, bedingt durch die
geringe Strahlbreite am Boden, eindimensional. Sie enthalten nur in einer Dimension, der
Flugrichtung, Informationen u¨ber die Meereisoberfla¨chentopographie. Die Verwendung ein-
dimensionaler Daten stellt allerdings einen deutlichen Nachteil dar, da sich aus der Ver-
wendung zweidimensionaler Daten deutlich mehr Informationen u¨ber die Rauigkeit der
Meereisoberfla¨chentopographie sowie die Eigenschaften von Presseisru¨cken ableiten ließe.
Im Fall der fu¨r das Formwiderstandskonzept erforderlichen Bestimmung der Presseisru¨cken
aus den Daten des Laseraltimeters ist die Orientierung der Presseisru¨cken relativ zur Flug-
richtung in den eindimensionalen Profilen des Laseraltimeters vo¨llig unbekannt. Eine exakte
Bestimmung der Ho¨hen-Verteilung der Presseisru¨cken ist daher nicht mo¨glich, da die in
den eindimensionalen Profilen des Laseraltimeters als Presseisru¨cken identifizierten Punk-
te nicht der wahren Ho¨he des Presseisru¨ckens entsprechen mu¨ssen (die ho¨chsten Punkte
der Presseisru¨cken werden oft gar nicht u¨berflogen). Der hieraus ermittelte mittlere Press-
eisru¨ckenabstand ist daher in den meisten Fa¨llen nicht mit denen fu¨r eine Fla¨che ermittel-
ten identisch. Die Bestimmung dieser Gro¨ßen erfordert die Verwendung zweidimensionaler
Laser-Daten. Diese ermo¨glichen auch einen einfacheren Vergleich mit den Aufnahmen sa-
tellitengetragener Fernerkundungssensoren wie SAR.
Der Vergleich eindimensionaler Laseraltimeterdaten mit den turbulenten Impulsflu¨ssen hat
zusa¨tzlich den Nachteil, dass die turbulenten Impulsflu¨sse auch durch die Eigenschaften der
Meereisoberfla¨chentopographie seitlich des durch das Laseraltimeter gemessenen Profils
beeinflusst werden. Dies ist ein wichtiger Aspekt, da das Meereis regional große Rauig-
keitsunterschiede aufweisen kann. Trotz dieser Einschra¨nkung ergeben sich bereits signi-
fikante Korrelationen zwischen der Rauigkeit der Meereisoberfla¨chentopographie und den
turbulenten Impulsflu¨ssen bzw. den Impulstransferkoeffizienten. Es kann daher davon aus-








Im Mittelpunkt der vorliegenden Arbeit steht die Auswertung und Analyse flugzeuggebun-
dener Messungen in der polaren atmospha¨rischen Grenzschicht, die in der Region Spitzber-
gen durchgefu¨hrt wurden. Basierend auf den aus den Messungen abgeleiteten Impulsflu¨ssen
wurden verschiedene Methoden zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten u¨ber
Meereis analysiert. Neben der Validierung bereits vorhandener Ansa¨tze bestand das Haupt-
ziel dieser Arbeit in der Weiterentwicklung der auf statistischen Momenten der Meereis-
oberfla¨chentopographie basierenden Verfahren. Im Gegensatz zu vorherigen Arbeiten, die
sich jeweils auf nur ein Parametrisierungskonzept beschra¨nkten, wurden im Rahmen dieser
Arbeit verschiedene Konzepte analysiert und miteinander verglichen.
Um mo¨glichst verschiedene Regime der Meereisoberfla¨chentopographie zu beru¨cksichtigen,
wurden fu¨r die Untersuchungen umfangreiche Messdaten von drei Kampagnen verwen-
det, die in unterschiedlichen geographischen Regionen im Raum Spitzbergen durchgefu¨hrt
wurden. Dabei handelt es sich um Messflu¨ge aus den Regionen Storfjord, Barentssee und
Framstraße, bei denen stark deformiertes, glattes und zerbrochenes Meereis angetroffen
wurde. Da alle Messflu¨ge in den Monaten Ma¨rz/April durchgefu¨hrt wurden, ko¨nnen die
Eis- und atmospha¨rischen Bedingungen als repra¨sentativ fu¨r winterliche Bedingungen an-
gesehen werden. Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefu¨hrten Analysen beschra¨nkten sich
auf den Fall hoher Meereiskonzentrationen (≥ 98%).
Zur Bestimmung der Meereisoberfla¨chentopographie wurden Laseraltimetermessungen be-
nutzt. Zur Festlegung eines Referenzniveaus mussten diese Messungen zuna¨chst gefiltert
werden (Hochpassfilter). Dabei stellte sich heraus, dass die Topographieho¨hen - also die
Differenz zwischen Signal und Referenzniveau - stark von der Filterla¨nge abha¨ngen. Da der
Widerstand einer Eisfla¨che stark von der Ho¨he einzelner Hindernisse bezogen auf deren un-
mittelbare Umgebung abha¨ngt, durfte die Filterla¨nge nicht zu groß gewa¨hlt werden. Im
Rahmen der Untersuchungen ergab sich ein optimaler Wert von 10 m. Es konnte gezeigt
werden, dass durch die Abha¨ngigkeit von der Filterla¨nge eine gewisse Unsicherheit bei der
Bestimmung der Topographieho¨he bestehen bleibt, die sich letztlich in unterschiedlichen
Werten des Impulstransferkoeffizienten niederschla¨gt (es ergaben sich in Einzelfa¨llen bei
Wahl nicht ada¨quater Filterla¨ngen Abweichungen bis zu 40%).
Die Identifizierung von Presseisru¨cken in den Profilen der Meereisoberfla¨chentopographie
erfolgte mit Hilfe des Rayleigh-Kriteriums (Wadhams et al., 1986). Es zeigte sich, dass
auch die Anzahl, die Ho¨he und der Abstand von Presseisru¨cken zueinander, als auch deren
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Mittelwerte von der Filterla¨nge abha¨ngen. Fu¨r den Fall, dass die Presseisru¨cken Hau-
fen (Ru¨ckencluster) bilden, kommt es im Fall kurzer Filterla¨ngen zu einer deutlich gro¨ße-
ren Anzahl detektierter Presseisru¨cken als dies bei gro¨ßeren Filterla¨ngen der Fall ist. Ein
weiteres Problem des Ru¨ckenkonzepts besteht darin, dass aufgrund der Komplexita¨t von
Presseisru¨cken keine einheitliche Definition fu¨r die Unterscheidung von Ru¨ckenclustern und
Einzelru¨cken existiert.
Ausgehend von den in den Profilen der Meereisoberfla¨chentopographie detektierten Press-
eisru¨cken konnten die Ergebnisse von Wadhams (1980) und Wadhams et al. (1992) bzw.
von Hibler et al. (1972) fu¨r alle betrachteten Regionen besta¨tigt werden, wonach die Ver-
teilungen von Presseisru¨ckenho¨hen und -absta¨nden anna¨hernd einer Exponentialverteilung
folgen. Anhand der analysierten Profile konnte außerdem gezeigt werden, dass die Press-
eisru¨cken nicht homogen u¨ber die Meereisoberfla¨che verteilt sind, sondern bevorzugt Haufen
bilden.
Die erste Analyse der atmospha¨rischen Messungen zeigte, dass in Messho¨he zwar meist
stabile bis nahe neutrale thermische Schichtung vorherrschte, aber an einzelnen Tagen auch
leicht labile Bedingungen u¨ber Meereis vorlagen. Als Ursache kam hier nur die Advektion
von Kaltluft in Betracht, da nur Meereiskonzentrationen ≥ 98% betrachtet wurden.
Da das 10 m Niveau in Atmospha¨renmodellen oft das unterste Rechenniveau darstellt,
mussten die aus den Flugzeugmessungen bestimmten Impulstransferkoeffizienten auf dieses
Bezugsniveau extrapoliert werden. Die Extrapolation der Impulstransferkoeffizienten auf
das 10 m Niveau erfolgte mit einer Methode von Lu¨pkes (2008), die auf Basis von mit dem
mesoskaligen Modell METRAS (Schlu¨nzen et al., 2012) erzielten Ergebnissen entwickelt
wurde. Mit dieser war es im Gegensatz zu fru¨heren Untersuchungen erstmals mo¨glich, die
Extrapolation auch in Abha¨ngigkeit von der atmospha¨rischen Schichtung durchzufu¨hren.
Mit Hilfe der auf das 10 m Niveau extrapolierten Impulstransferkoeffizienten konnten nun
verschiedene Parametrisierungen der fu¨r neutrale Schichtung gu¨ltigen Widerstandskoef-
fizienten getestet werden. Zuna¨chst wurde a¨hnlich wie in fru¨heren Untersuchungen von
Garbrecht (2002) aber nun fu¨r ein gro¨ßeres Spektrum von Eisrauigkeiten die Abha¨ngigkeit
des Impulstransferkoeffizienten von der mittleren Ru¨ckenho¨he bzw. vom mittleren Ru¨cken-
abstand untersucht. Es zeigte sich, dass sich wie auch bei Garbrecht (2002) der deutlichste
Zusammenhang zwischen cD und dem den Quotienten aus mittlerer Ru¨ckenho¨he und mitt-
lerem Ru¨ckenabstand darstellenden Ensembleaspektverha¨ltnis ergab.
Schließlich wurde auch das von Garbrecht (2002) benutzte Formwiderstandskonzept, das
den oberfla¨chennahen turbulenten Impulsfluss als Summe des Oberfla¨chenwiderstands und
des Formwiderstands berechnet einer weiteren Validierung unterzogen. Dabei ergibt sich
aus diesem Konzept eine Abha¨ngigkeit des Impulstransferkoeffizienten vom Aspektverha¨lt-
nis. Die Ergebnisse der Validierung zeigten eine gute U¨bereinstimmung zwischen gemes-
senen und den mit dem Formwiderstandskonzept nach Garbrecht parametrisierten Im-
pulstransferkoeffizienten. Allerdings konnten die Ergebnisse durch eine Modifizierung des
in der Bestimmungsgleichung fu¨r cD auftretenden Widerstandsbeiwertes fu¨r Einzelru¨cken
verbessert werden.
Das von Garbrecht benutzte Konzept betrachtet nur eine sehr vereinfachte Geometrie von
Presseisru¨cken. Eine wesentlich komplexere Variante des Formwiderstandskonzepts mit ei-
ner allgemeineren Hindernisform wurde von Raupach (1992) vorgeschlagen und von An-
dreas (1995) zur Beschreibung des Einflusses von in eine Vorzugsrichtung ausgerichteten
Sastrugi auf die Impulstransferkoeffizienten in Abha¨ngigkeit von der Windrichtung ver-
wendet. Im Rahmen dieser Arbeit wurde dieses Konzept nun widerum fu¨r eine Meereis-
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oberfla¨che mit allgemein ausgerichteten Presseisru¨cken formuliert. Die Beru¨cksichtigung der
Winkelabha¨ngigkeit erfolgte dabei ausgehend von einer zufa¨lligen Verteilung der Orientie-
rung der Achsen der Presseisru¨cken. Allerdings zeigte sich, dass die Unterschiede zwischen
den Ergebnissen der auf Raupach und Garbrecht beruhenden beiden Konzepte gering fu¨r
die betrachteten Daten waren. Bei der Anwendung des Raupach Konzeptes mussten zudem
Vereinfachungen getroffen werden, da die notwendigen Eingangsdaten u¨ber die Form und
Ausrichtung von Ru¨cken fehlten.
Beide in dieser Arbeit analysierten Versionen des Formwiderstandskonzeptes besta¨tigten
die Wichtigkeit der kleinskaligen Strukturen (im Bereich von Dezimetern bis zu wenigen
Metern) fu¨r den turbulenten Impulsaustausch.
In einem weiteren Schritt wurde versucht, den Impulstransferkoeffizienten einer von Press-
eisru¨cken bedeckten Meereisoberfla¨che unabha¨ngig von der Vorgabe einer Ru¨ckendefinition
zu parametrisieren. Grundlage hierfu¨r bildete die Annahme, dass ein Zusammenhang zwi-
schen den statistischen Momenten der Meereisoberfla¨chentopographie und den gemessenen
turbulenten Flu¨ssen besteht. Dabei ergab sich eine deutliche Abha¨ngigkeit des Impuls-
transferkoeffizienten von RMS-Ho¨he bzw. Varianz. Die sich ergebenden Werte des Korre-
lationskoeffizienten lagen dabei im Bereich der mit den auf dem Formwiderstandskonzept
bzw. dem Ensembleaspektverha¨ltnis basierenden Parametrisierungen erzielten Werten. Der
Vorteil hierbei ist jedoch, dass man einen Zusammenhang erha¨lt, der weder die Vorgabe
einer Ru¨ckendefinition noch einer Mindestho¨he bei der Detektierung der Rauigkeitsele-
mente als Presseisru¨cken erfordert. Eine Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten
in Abha¨ngigkeit von Schiefe bzw. Kurtosis fu¨hrte zu keiner Verbesserung.
Anschließend wurde untersucht, ob sich Rauigkeitselemente auf bestimmten La¨ngenska-
len in besonderer Weise zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten eignen. Zu
diesem Zweck wurden die Profile der Meereisoberfla¨chentopographie mit verschiedenen
Cutoff-Wellenla¨ngen hochpassgefiltert. Die Ergebnisse dieser Analyse zeigten, dass sich
die deutlichsten Korrelationen zwischen cD und statistischen Momenten fu¨r kleine Cutoff-
Wellenla¨ngen im Bereich weniger Meter ergeben. Mit zunehmender Cutoff-Wellenla¨nge
kam es zu einer leichten Abnahme der Werte des Korrelationskoeffizienten. Daraus kann
man schließen, dass eine Erho¨hung der Rauigkeit auf großen Skalen (mehr Presseisru¨cken)
meist mit einer Erho¨hung der Rauigkeit auf kleineren Skalen einhergeht. Aufgrund dieses
Umstandes sind sowohl die kleinskaligen Rauigkeitselemente als auch die Presseisru¨cken
mit den turbulenten Flu¨ssen korreliert.
Zum ersten Mal wurde eine Methode entwickelt mit der man zeigen kann, dass man aus
den kleinskaligen Strukturen der Meereisoberfla¨chentopographie auf die Impulstransferko-
effizienten schließen kann. Dieses Ergebnis wird auch durch die Beobachtungen von Joffre
(1982) und Andreas et al. (1995) besta¨tigt.
Die mit dem spektralen Ansatz erzielten Korrelationen entsprechen den mit dem Formwi-
derstandskonzept nach Garbrecht bzw. Raupach/Andreas erzielten Werten. Generell zeigt
sich, dass keines der Konzepte eindeutig u¨berlegen ist, da die Ergebnisse a¨hnlich sind.
Der spektrale Ansatz hat allerdings den Vorteil, dass er rechnerisch effizienter ist und kei-
ne Ru¨ckendefinition bzw. Identifizierung erfordert. Eine allgemein gu¨ltige Definition, wie
sie die anderen Konzepte erfordern, existiert aufgrund der Komplexita¨t der Struktur von
Presseisru¨cken in der Literatur nicht. Die Struktur der Presseisru¨cken bleibt durch das
Formwiderstandskonzept weitgehend unberu¨cksichtigt. Einen weiteren Nachteil des Kon-
zepts stellt die Unsicherheit bei der Bestimmung der Eisru¨ckenparameter dar, welche sich
auf die Bestimmung der parametrisierten Impulstransferkoeffizienten auswirkt. Es zeigte
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sich allerdings, dass die Korrelation zwischen gemessenen und parametrisierten Impuls-
transferkoeffizienten diesbezu¨glich nur eine geringe Sensitivita¨t aufweist.
Die große Variabilita¨t der Meereisoberfla¨chentopographie wird in Atmospha¨renmodellen
bisher kaum beru¨cksichtigt, da die Modelle die Topographie nicht beinhalten. Die im Rah-
men dieser Arbeit dargestellten Methoden ko¨nnen daher bisher noch nicht angewendet
werden. Hierzu wa¨re die Vorgabe einer arktisweiten Karte der Topographie, die z. B. aus
in situ Messungen bzw. Satellitendaten erstellt werden ko¨nnte, notwendig. Entsprechende
Messungen sind am AWI vorhanden und ko¨nnen in der Zukunft analysiert werden.
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Im Rahmen der Auswertung der Daten der Kampagnen SVALEX und IceSAR wurde
festgestellt, dass einige Datensa¨tze fehlerhaft waren. Die Analyse dieser Fehler sowie deren
Korrektur, soweit dies mo¨glich war, werden in diesem Abschnitt kurz dargestellt.
Feinstruktur der Messungen
Die festgestellten Fehler betreffen dabei sowohl die mit Meteopod als auch die mit dem
Laseraltimeter durchgefu¨hrten Messungen. Alle zur Analyse der fehlerhaften Messungen
erforderlichen Parameter wurden im Detail untersucht.
IBEO-Laseraltimeter
Ein Vergleich der Laserho¨he (Distanz des Laseraltimeters zur Eisoberfla¨che) mit den Daten
des Radarho¨henmessers von Meteopod zeigt, dass die wa¨hrend der Kampagne SVALEX
gemessene Laserho¨he zahlreiche Fehlstellen aufweist. Diese sind auf ein kurzzeitiges Ausset-
zen des IBEO-Laseraltimeters zuru¨ckzufu¨hren. Im regula¨ren Messbetrieb wird jedem Wert
der Laserho¨he ein entsprechender Zeitstempel zugeordnet, der sich am Ende der Messung
zusammen mit dem Laseraltimeter abschaltet. Dabei wird jeweils einem Block von 6 bis 8
Samples des Laseraltimeters ein identischer Zeitstempel zugeordnet. Im Falle des Ausset-
zens des Laseraltimeters kommt es auch zu einem Aussetzen des Zeitstempels. Das hat zur
Folge, dass die nach der Lu¨cke gemessenen Laser-Werte einen Zeitstempel erhalten, der ei-
gentlich zu fru¨heren Werten, die nicht gemessen wurden, geho¨rt ha¨tte. Diese Verschiebung
der Zeitstempel bewirkt eine falsche Zuordnung in bezug auf die meteorologischen Daten
(vgl. Abbildung 1). Da sich das Aussetzen des Laseraltimeters ha¨ufig wiederholt, kommt es
zu erheblichen Verschiebungen des Zeitstempels in bezug auf die meteorologischen Daten.
Zur genauen Analyse der Fehlstellen des Laseraltimeters wurde die mit einer Frequenz
von 2000 Hz gemessene Laserho¨he mit den mit 50 Hz durchgefu¨hrten Messungen des
Radarho¨henmessers verglichen. Ein solcher Vergleich ist zula¨ssig, da die niederfrequen-
ten A¨nderungen des Abstands zur Meereisoberfla¨che in beiden Serien enthalten sind. Ein
weiterer Vergleich wurde zusa¨tzlich mit der barometrischen Ho¨he durchgefu¨hrt. Auf diese
Weise konnten die Fehlstellen in den Daten des Laseraltimeters identifiziert werden.
Zur Gewa¨hrleistung einer korrekten zeitlichen Zuordnung der mit verschiedenen Frequen-
zen gemessenen Gro¨ßen wurden folgende Schritte durchgefu¨hrt:
• visuelle Bestimmung der Zeitstempel der Fehlstellen durch Vergleich mit Radarho¨hen-
messer und barometrischer Ho¨he
• Verschiebung des Zeitstempels des Laseraltimeters um die jeweiligen Fehlbetra¨ge zur
Anpassung an die meteorologischen Daten: tIbeo = tIbeo + ∆t
• Interpolation des Zeitstempels zur Vermeidung von Spru¨ngen
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Abbildung 1: Vergleich von Laserho¨he (rote Linie) und der mit dem Radarho¨henmesser
bestimmten Ho¨he des Flugzeugs u¨ber der Eisoberﬂa¨che (blaue Linie). Die Abbildung zeigt
die Verha¨ltnisse vor (links) und nach Korrektur des Zeitstempels (rechts) exemplarisch fu¨r
einen etwa 11.6 km langen Ausschnitt eines Messﬂuges vom 12. April 2005.
Ein abschließender Vergleich aller Datenproﬁle ergab fu¨r alle Messﬂu¨ge der Kampagne
SVALEX eine gute U¨bereinstimmung der niederfrequenten Strukturen.
Die mit 50 Hz gemessenen Komponenten der Flugzeuggeschwindigkeit ermo¨glichen die





Dabei sind dt der zeitliche Abstand zwischen zwei Messungen (entspricht bei einer Messfre-
quenz von 50 Hz einer Dauer von 0.02 s) und vFzg die Fluggeschwindigkeit. Ein Vergleich
mit den Zeitstempeln der Fehlstellen ermo¨glichte die Bestimmung der La¨nge der Fehlbe-
tra¨ge fu¨r jedes einzelne 10 km lange Segment der Kampagne SVALEX. Das Ergebnis ist
in Abbildung 2 dargestellt.
Zur Gewa¨hrleistung einer korrekten Zuordnung der Daten des Laseraltimeters zu den me-
teorologischen Daten, wurde die Wegstrecke LFzg um die Stellen, an denen das Laseralti-
meter Aussetzer aufweist mit Hilfe der bekannten Zeitstempel geku¨rzt. Die auf diese Weise
geku¨rzte Serie wurde anschließend auf die La¨nge der Laseraltimetermessungen interpoliert.
Auf diese Weise konnte die Einteilung der einzelnen Segmente (wie schon bei den meteoro-
logischen Daten) vorgenommen werden. Diese Vorgehensweise gewa¨hrleistet, dass immer
gleiche Bereiche verwendet werden. Es werden alle Messwerte des Laseraltimeters eines je-
weils 10 km langen Flugabschnitts beru¨cksichtigt. Hierbei ist allerdings zu beachten, dass
die Segmente der Laserserie im Gegensatz zu den meteorologischen Daten aufgrund der
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SVALEX Gesamtla¨nge [km] Fehlbetrag [m] Anzahl der Fehlstellen
09. April 2005 201.445 407.677 4
12. April 2005 271.406 658.969 13
13. April 2005 326.311 1502.95 23
19. April 2005 87.0678 136.316 5
20. April 2005 422.438 1970.91 28
Tabelle 1: Fehlbetra¨ge des Laseraltimeters fu¨r die im Rahmen der Kampagne SVALEX
durchgefu¨hrten Messflu¨ge. Die dargestellten Werte beziehen sich nur auf die verwendeten
Teilstu¨cke der einzelnen Flu¨ge und nicht auf den gesamten Flug. Fu¨r einen kompletten
Flug von bis zu 1000 km La¨nge ko¨nnen Abweichungen von einigen km entstehen.
Aussetzer teilweise eine La¨nge von etwas weniger als 10 km aufweisen (es treten Abwei-
chungen bis zu 3.1% auf). Der Einfluss der Fehlbetra¨ge auf die im Rahmen dieser Arbeit
durchgefu¨hrten Analysen ist gering. Von den fu¨r die Validierung der verschiedenen Kon-
zepte zur Parametrisierung des Impulstransferkoeffizienten verwendeten Segmenten weist
nur ein einziges einen Fehlbetrag auf. In Tabelle 1 sind die wichtigsten die Fehlstellen
charakterisierenden Gro¨ßen dargestellt.
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Abbildung 2: Gesamtla¨nge der Fehlbetra¨ge der einzelnen 10 km langen Profilausschnitte.
Die durch das Aussetzen des Laseraltimeters bedingten Fehlstellen ko¨nnen fu¨r ein einzelnes
Segment eine La¨nge bis zu 307 m erreichen. Die Fehlbetra¨ge eines Segments setzen sich
dabei teilweise aus mehreren Einzelstu¨cken zusammen.
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Die im Rahmen der Kampagne IceSAR mit dem Laseraltimeter durchgefu¨hrten Messungen
zeigen nur vereinzelte, kurze Aussetzer des Laseraltimeters, so dass in diesem Fall auf eine
Korrektur verzichtet werden konnte.
METEOPOD
Im Rahmen der Auswertung der meteorologischen Daten der Kampagne SVALEX zeigte
sich, dass die Windgeschwindigkeit und damit einhergehend auch die turbulenten Impuls-
flu¨sse ein von der Orientierung des Flugzeugs zur Hauptwindrichtung abha¨ngiges Verhalten
(Gegen- bzw. Ru¨ckenwind) aufwiesen. Fu¨r zeitlich direkt aufeinanderfolgende und u¨ber-
einanderliegende Flugwege ergaben sich deutliche Schwankungen der Windgeschwindigkeit,
die meteorologisch nicht zu erkla¨ren waren.
Im Rahmen der Fehlersuche zeigte sich, dass die von Meteopod gemessenen Werte des Stau-
drucks deutlich von denen mit der Grundausru¨stung von Polar 2 gemessenen abwichen. Die
Differenz betrug dabei zwischen 1 und 2 hPa (1 hPa entspricht bereits einer A¨nderung des
Staudrucks von etwa 3%), wobei die ho¨heren Werte durch Meteopod gemessen wurden.
Die genaue Kenntnis des Staudrucks ist erforderlich zur Bestimmung der Windgeschwin-
digkeit. Bereits kleine Abweichungen ko¨nnen große A¨nderungen der Windgeschwindigkeit
zur Folge haben.
Im Rahmen der Untersuchungen wurde versucht die Staudruckdifferenz fu¨r die einzelnen
Messflu¨ge zu bestimmen. Dabei zeigte sich allerdings schnell, dass es sich nicht um einen
konstanten Offset handelt. Somit ist es auch in erster Na¨herung schwierig einen Offset zu
berechnen, der fu¨r alle Flugabschnitte eines Tages gleichermaßen gilt. Weitere Untersuchun-
gen deuteten schließlich darauf hin, dass die Kalibrierung von Meteopod zum Zeitpunkt
der Messungen nicht korrekt war. Die Ursache fu¨r die Abweichungen beim Staudruck lie-
ßen sich schließlich auf den Einbaufehlerkoeffizienten der 5-Lochsonde zuru¨ckfu¨hren. Dieser
hatte fu¨r die Kampagne SVALEX einen deutlich zu hohen Wert. Nach der Korrektur des
Einbaufehlerkoeffizienten der 5-Lochsonde zeigten sich keine meteorologisch unbegru¨ndeten
Windspru¨nge mehr.
Fu¨r die Kampagne IceSAR konnte ein solches Verhalten nicht festgestellt werden. Al-
lerdings konnte aufgrund von Vereisung ein Vergleich mit dem Staudruck der Grund-
ausru¨stung nur fu¨r den 16. Ma¨rz 2007 vorgenommen werden.
Temps
Die wa¨hrend der Kampagnen ARTIST, SVALEX und IceSAR durchgefu¨hrten Messun-
gen fanden in der Arktis u¨ber dem Meereis statt. Einige der Messflu¨ge wurden dabei
auch in Bereichen mit nicht geschlossener Meereisdecke durchgefu¨hrt. Die Auspra¨gung der
atmospha¨rischen Grenzschicht wies daher je nach Wetterlage und Meereiskonzentration
deutliche Unterschiede auf.
Nachfolgend sind die Temps, der im Rahmen dieser Arbeit analysierten Messflu¨ge darge-
stellt. Dabei sind neben den Vertikalprofilen der potentiellen Temperatur auch die Vertikal-
profile der horizontalen Windgeschwindigkeitskomponenten dargestellt. Die exakte Position
der geflogenen Temps ist in den Abbildungen 3.3 und 3.4 in Kapitel 3 mit einem Kreuz
markiert.
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Abbildung 3: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r den Messﬂug vom 14. Ma¨rz 1998 und vom 16.
Ma¨rz 1998. Fu¨r jeden bei geringer Ho¨he durchgefu¨hrten Flugabschnitt wurden jeweils am
Anfang und am Ende Temps geﬂogen.
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Abbildung 4: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r die Messﬂu¨ge vom 27. Ma¨rz 1998 (oben) und vom
05. April 1998 (unten). Die Temps wurden jeweils am Anfang und am Ende der einzelnen
Flugabschnitte geﬂogen.
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Abbildung 5: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r die Messﬂu¨ge vom 9. April 2005 (oben) und



























































Abbildung 6: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r die Messﬂu¨ge vom 13. April 2005 (oben) und vom
19. April 2005 (unten). Die Temps wurden jeweils am Anfang und am Ende der einzelnen
Flugabschnitte geﬂogen.
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Abbildung 7: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r die Messﬂu¨ge vom 20. April 2005 (oben) und vom

































































Abbildung 8: Vertikalproﬁle der potentiellen Temperatur (links) und der horizontalen
Windkomponenten (mitte und rechts) fu¨r die Messﬂu¨ge vom 20. Ma¨rz 2007 (oben) und vom
25. Ma¨rz 2007 (unten). Die Temps wurden jeweils am Anfang und am Ende der einzelnen
Flugabschnitte geﬂogen.
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